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Zusammenfassung

In den Wintern 1991/92 und 1992/93 sind mit einem Mehrwellenléngen-Lidar Unter-
suchungen stratospharischer Aerosole in Ny-Alesund auf Spitzbergen (79°N, 11°0)
durchgefithrt worden. W&hrend dieser zwei Meflkampagnen sind Héhenprofile des
Riickstreuverhéltnisses bei den Wellenldngen 353 und 532 nm (1991/92) bzw. 353,
532 und 1064 nm (1992/93) und der Volumendepolarisation bei 532 nm bestimmt
worden. Das Aerosol-Lidar-System ist im Rahmen der vorliegenden Arbeit durch
Erweiterung und Umbau eines Ozon-DIAL-Lidars entstanden, das seit 1988 vom
Alfred-Wegener-Institut in Zusammenarbeit mit dem Institut fiir Umweltphysik der
Universitat Bremen in Ny-Alesund betrieben wird.

Der Aerosolhaushalt der arktischen Stratosphire ist im Mefizeitraum dominiert
von vulkanischen Schwefelsdureaerosolen, die als Folge des Ausbruchs des philippi-
nischen Vulkans Mt. Pinatubo (15°N, 120°0) im Juni 1991 entstanden sind. Der
Nachweis erster Spuren vulkanischen Aerosols durch Lidar-Beobachtungen in Ny-
Alesund am 11. August 1991, weniger als acht Wochen nach dem Ausbruch des Vul-
kans, in Héhen um 14 km zeigt, daf in der unteren Stratosphére schnelle meridionale
Transportprozesse wirksam sind. Zwischen November 1991 und Mitte Méarz 1992
verhindert der Polarwirbel im Hohenbereich oberhalb von etwa 500 K potentieller
Temperatur das Eindringen des vulkanischen Aerosols in polare Breiten. Unterhalb
dieser Hohe beginnt sich der Vortex abzuschwéichen und es treten Austauschpro-
zesse zwischen aerosolreicher Luft aus mittleren Breiten mit Luftpaketen aus dem
inneren Bereich des Wirbels auf. Stérungen der polaren Zirkulation Ende Januar
und Mitte Februar 1992 fiihren zu voriibergehenden Eintrigen aerosolreicher Luft-
pakete auch in grofieren Héhen. Aber erst nach dem Zusammenbruch der polaren
Zirkulation Ende Mérz 1992 werden starke Riickstreusignale oberhalb von 500 K
beobachtet. Eine Analyse der zeitlichen Entwicklung der optischen Dicke ab Ende
Mérz 1992 liefert eine Abklingzeit des vulkanischen Aerosols von etwa 350 Tagen.
Photometer-Messungen bestétigen dieses Resultat.

Die Parametrisierung des Aerosolgréfienspektrums im Winter 1992/93 in Form
einer Lognormal-Verteilung liefert Modenradien um 0,1 gm im Hoéhenbereich zwi-
schen 350 und 400 K. Die Oberflichendichte nimmt im gleichen Héhenbereich von
etwa 100 auf etwa 50 ym?/cm® mit zunehmender potentieller Temperatur ab. Die
berechneten Modenradien und Oberflichendichten sind mit einem Fehler von bis zu
einem Faktor zwei behaftet.

Volumendepolarisationsmessungen zeigen, daff die Schicht maximaler Riickstreu-
ung wahrend der gesamten MeBperiode von sphérischen Partikeln dominiert ist. Im
Winter 1991/92 gibt es allerdings Hinweise auf die Existenz vulkanischer Aschepar-
tikel mit Radien von etwa 0,5 m im unteren Bereich der vulkanischen Aerosolwolke
unterhalb von 375 K. Diese stark aspharischen Partikel sind im Winter 1992/93



nicht mehr nachweisbar. Die Aerosol-Lidar-Messungen liefern keine Hinweise auf
ein Ausfrieren der HySO4-Trépichen.

Da der Polarwirbel im Winter 1991/92 von einer grofien Stratosphirenerwirmung
Mitte Januar gestort wird und die Stratospharentemperaturen daher fiir langere Zeit
nicht unter die Koexistenztemperatur von Salpetersaduretrihydrat (NAT) fallen, wer-
den im Winter 1991/92 iiber Ny-Alesund bis auf eine unbedeutende Ausnahme keine
polaren stratosphérischen Wolken (PSW) beobachtet. Der folgende Winter 1992/93
dagegen ist charakterisiert durch einen stabilen Wirbel. Im Januar 1993 sinken die
Temperaturen im Hohenbereich um 480 K iiber mehrere Wochen unter die NAT-
Koexistenztemperatur. Anhand des Riickstreuverhéiltnisses R und der Volumende-
polarisation § kénnen PSW vom Typ Ia und Typ Ib unterschieden werden, Eiswolken
(Typ II) werden nicht beobachtet. Die Analyse von R und é in Abhéngigkeit von
der adiabatischen Abkiihlungsrate und der Temperatur des beobachteten Luftpakets
zeigt, daB PSW vom Typ Ia bei Unterkiithlungen von etwa —1 bis —2 K auftreten.
Eine derartige Unterkiithlung entspricht einer zwei- bis vierfachen Ubersattigung von
HNO3z. PSW vom Typ Ib entstehen bei einer Unterkiithlung von ca. —3 K entspre-
chend einer HNOs-Uberséttigung von etwa S & 9. Die beobachteten Ubersétti-
gungswerte sind ein Indiz fir eine schlechte Kompatibilitit zwischen dem H5SO4-
Nukleationskeim und NAT.



Summary

Lidar investigations of stratospheric aerosols were performed at Ny-Alesund, Spits-
bergen (79°N, 11°E) during winter 1991/92 and 1992/93. Height profiles of backscat-
ter ratios at wavelengths of 353 and 532 nm (1991/92), and 353, 532 und 1064 nm
(1992/93) and of volume depolarizations at 532 nm were determined. The aerosol
lidar facility was set up by extending an ozone DIAL lidar at Ny-Alesund operated
jointly by Alfred Wegener Institute and Institute of Environmental Physics (Uni-
versity of Bremen) since 1988.

Throughout the whole measurement period the aerosol content of the Arctic stra-
tosphere is dominated by sulfuric acid aerosols produced by the eruption of the
Philippine volcano Mt. Pinatubo (15°N, 120°E) in mid-June 1991. Traces of vol-
canic aerosols above Spitsbergen observed at altitudes of 14 km on August 11th,
1991 — less than eight weeks after the eruption — indicate the occurrence of fast
meridional transport processes in the lower stratosphere. Between November 1991
and mid-March 1992 the polar vortex prevents penetration of volcanic aerosols into
the polar stratosphere above the isentropic level of 500 K. Below this altitude the
isolating effect of the vortex decreases and exchange processes across the vortex
boundary are possible. Distortions of the polar circulation end of January and in
mid-February 1992 lead to transient occurrences of volcanic aerosols also at higher
altitudes. Not until after the break-up of the polar vortex in March 1992 strong
backscatter signals above 500 K are observed. An exponential fit to the temporal
development of the aerosol optical density since March 1992 results in an e-folding
time of about 350 days. Photometer measurements are in agreement with this result.

A parameterization of the aerosol size spectrum during winter 1992/93 using a
lognormal size distribution yields median radii of about 0.1 um in the altitude range
between 350 and 400 K. The surface density decreases in the same altitude region
from about 100 to about 50 ym?/cm® with increasing potential temperature. The
estimated error of the calculated median radii and surface densities is approximately
a factor of two.

Measurements of volume depolarization show that the layer of maximum back-
scatter ratio is dominated by spherical particles throughout the measurement period.
During winter 1991/92 the lidar measurements indicate the occurrence of volcanic
ash particles with radii around 0,5 pm in the lower layer of the aerosol cloud below
375 K. In winter 1992/93 these nonspherical particles are no longer present. The
lidar observations produce no evidence for the occurrence of frozen sulfuric acid
droplets.

In winter 1991/92 the polar vortex is disturbed by a strong stratospheric warming
event at the end of January and in mid-February and stratospheric temperatures do



not reach the coexistence temperature of nitric acid trihydrate (NAT). Therefore,
polar stratospheric clouds (PSC) are not observed above Spitsbergen during win-
ter 1991/92. The following winter 1992/93 is characterized by a stable polar vortex.
During several weeks in January 1993 temperatures drop below the NAT coexist-
ence temperature at altitudes around 480 K. Using backscatter ratio B and volume
depolarization § PSC of type Ia and type Ib are differentiated, water ice clouds
(type II) are not observed during the measurement period. An analysis of R and §
as a function of the adiabatic cooling rate and the temperature of the corresponding
air parcel indicates that PSW of type la occur under cooling rates of about —1 to
—2 K. This rate corresponds to a supersaturation with respect to HNOj of two to
four. PSC of type Ib form under cooling rates of about —3 K corresponding to a
HNOj; supersaturation of S = 9. The observed supersaturation indicate reduced
compatibility of H,SO,4-particle and NAT.
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Kapitel 1

Einleitung

Nach einer zweimonatigen Phase seismischer Aktivitit, geologischer Verformungen
und kleinerer Ascheeruptionen brach am 15. und 16. Juni 1991 der philippinische
Vulkan Mt. Pinatubo im Siidwesten der Insel Luzon auf 15°N und 120°0O aus.
Wihrend eines Zeitraums von iiber 15 Stunden emittierte der Vulkan festes, fliissiges
und gasférmiges Material in einer Reihe gewaltiger Eruptionen. Die Eruptionssiule
reichte bis in die mittlere Stratosphire in Héhen von 35 bis 40 km. Im Verlauf
der Ausbriiche wurde ein Teil der Bergspitze von Mt. Pinatubo weggesprengt; es
entstand ein Einbruchskessel von etwa 2,5 kin Durchmesser. Bis in Entfernungen
von mehreren tausend Kilometern ging Vulkanasche nieder. Unter anderem wurde
Aschenfall in Siidvietnam und im nérdlichen Borneo beobachtet [EOS, 1991].

Schlammlawinen und Erdrutsche, die durch heftige Regenfille ausgeldst wurden,
verwilsteten die ndhere Umgebung des Vulkans. Trotz der Evakuierung von iber
200.000 Bewohnern gefdhrdeter Gebiete durch die philippinischen Behdrden kamen
mehr als 300 Menschen ums Leben. Neben den Zerstérungen, die der Vulkanaus-
bruch in der unmittelbaren Nachbarschaft verursachte, hatte die Eruption auch Kon-
sequenzen fiir das globale Klimageschehen. Nach Satellitenbeobachtungen injizierte
der Vulkan neben Staub- und Aschepartikeln auch etwa 20 Mt SO; in die Strato-
sphére. Das partikuldre Material mit Partikeldurchmessern von mehr als einigen Mi-
krometern sedimentierte innerhalb weniger Wochen in die Troposphére und wurde
dort ausgewaschen. Aus dem Schwefeldioxid hingegen entstanden mit einer Zeit-
konstanten von etwa 3 bis 4 Wochen Schwelelsiureaerosole, die durch zonale und
meridionale Transportprozesse wihrend der folgenden Monate in der unteren und
mittleren Stratosphire global verteilt wurden. Die Ausbreitung dieser vulkanischen
Aerosole, ihre mikrophysikalische Struktur und die Folgen fiir den Strahlungshaus-
halt stellen den ersten Themenkomplex dieser Arbeit dar.

Polare stratosphérische Wolken (PSW) sind die zweite Klasse stratospharischer
Aerosole, die im Rahmen dieser Arbeit untersucht wird. Sie haben im Gegensatz
zum vulkanischen Aerosol eine nur geringe Auswirkung auf den Strahlungshaushalt.
Die Bedeutung der PSW besteht in ihrem Einfluf auf die heterogene Chemie der
polaren Stratosphéren.
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Vulkan Ort Datum Strat. Aerosol | Aschevolumen
[Mt] [km?]

Tambora 8°S, 118°0 April 1815 ca. 200 ca. 150-180

Krakatau 6°S, 105°0 August 1883 ca. 50 ca. 20

Katmai 58°N, 155°W Juni 1912 < 30 10-30

Agung 8°5, 115°0 | Mairz/Mai 1963 10 0,3-0,6

St. Helens | 46°N, 122°W Mai 1980 0,3 3

El Chichén | 17°N, 93°W | Mérz/April 1982 10-20 0,5-0,6

Pinatubo 15°N, 120°0 Juni 1991 30 3-5

Tabelle 1.1: Vulkanausbriiche der vergangenen 200 Jahre, die globale Klimaverinderungen zur
Folge hatten. Die Tabelle enthilt Angaben iiber die Gesamtmenge der vulkanischen Aerosols in
der Stratosphire und iiber das Gesamtvolumen des emittierten Materials [Deirmendjian, 1973;
Rampino et al., 1988; Pinto et al., 1989; Schmincke, 1993]. Die Angaben fiir die Ausbriiche des
19. Jahrhunderts beruhen auf Abschitzungen.

1.1 Vulkanausbriiche
im 19. und 20. Jahrhundert

Dem nordamerikanischen Staatsmann, Schriftsteller und Physiker Benjamin Frank-
lin (1706-1790) wird zugeschrieben, als erster den Zusammenhang zwischen Vulkan-
ausbriichen und Klimaschwankungen erkannt zu haben [z.B. Rampino et al., 1988].
Franklin hatte nach dem Ausbruch des islindischen Vulkans Laki (64°N, 18°W) im
Jahre 1783 eine reduzierte Solarstrahlung beobachtet und die Eruption des Vul-
kans mit dem harten Winter 1783/84 in Europa und dem &stlichen Nordamerika in
Verbindung gebracht. Der Ausbruch des Laki war allerdings nicht explosiver Na-
tur und fithrte nur zu einem troposphérischen Materialeintrag. Die klimatischen
Auswirkungen blieben daher auf Europa und Nordamerika beschrankt.

Unter den dokumentierten Vulkanausbriichen der vergangenen 200 Jahre ist die
Eruption des Tambora im Jahre 1815 die energiereichste gewesen [Self und Rampino,
1981]. Der Ausbruch férderte etwa 150 bis 180 km® Asche und Staub. Infolge der
Eruption entstanden etwa 200 Mt vulkanisches Aerosol in der Stratosphire (vgl.
Tab. 1.1). Diese Angaben beruhen auf Abschitzungen und sind daher mit groBen
Unsicherheiten verbunden. Die Konsequenzen des Ausbruchs waren weltweit zu
spiiren. Das Jahr 1816 ging als ,,das Jahr ohne Sommer® in die Geschichte ein. Ein
ungewdhnlich kaltes und trockenes Klima in Nordamerika und Europa verursachte
MiBernten mit schwerwiegenden wirtschaftlichen und sozialen Folgen [Stommel und

Stommel, 1988].

Die Explosion des Krakatau im Jahr 1883 war eine der ersten Vulkaneruptio-
nen, die von Zeitgenossen wissenschaftlich genauer untersucht wurden. Diese Ar-
beiten und eine Reihe von Studien in spaterer Zeit ergaben, dafi im Verlauf des
Ausbruchs etwa 20 km® Bimsstein und Asche ausgestofen wurden, die auf einem
tiber 700.000 km? grofilen Gebiet niedergingen. Mehrere Kubikkilometer an Mag-
men, die nach den explosiven Ausbriichen in die See flossen, verursachten bis zu
40 m hohe Flutwellen an den benachbarten Kiisten. Als Folge der Eruption ent-
standen etwa 50 Mt vulkanische Aerosole in der Stratosphire. Diese Aerosolschicht
fithrte in der Nordhemisphére zu einer Abnahme der Durchschnittstemperaturen um
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etwa 0,3 K [Self und Rampino, 1981; Francis und Self, 1988].

Obwohl der Ausbruch des Katmai im Jahre 1912 zu den stirksten Vulkanerup-
tionen in diesem Jahrhundert gehdrt und die bei der Eruption freigesetzte Energie
mit der des Krakatau vergleichbar ist, existieren keine systematischen Untersuchun-
gen und Analysen. Ein Grund hierfir ist vermutlich, daf der Ausbruch nur geringe
globale Auswirkungen hatte [Deirmend;jian, 1973].

Bis Ende der sechziger Jahre herrschte die Ansicht vor, klimatische Variationen
nach Vulkaneruptionen seien auf die in die Stratosphire eingetragenen Asche- und
Staubpartikel zuriickzufiihren. Erst die Ausbriiche des Mt. St. Helens im Jahr 1980
und des El Chichén zwei Jahre spiter lieferten die wissenschaftlichen Beweise, dafl
nicht diese direkten Emissionsprodukte, sondern Schwefelsiuretropichen, die durch
Oxidation von SO, ~— und in geringerem Mafle auch H,S — entstehen, fiir die be-
obachteten Klimaschwankungen verantwortlich sind. Beide Eruptionen férderten
vergleichsweise geringe Mengen festen und fliissigen Materials. Im Gegensatz zu
Mt. St. Helens emittierte El Chichén Gase mit einem hohen Gehalt an Schwefel-
dioxid. Das SO, wurde innerhalb weniger Wochen zu etwa 10 bis 20 Mt Schwe-
felsdureaerosol oxidiert. Modellrechnungen sagten fiir diese Mengen stratosphiri-
scher Aerosole eine Erniedrigung der Durchschnittstemperatur um einige Zehntel
Kelvin voraus. Im Jahr 1982 wurden tatsichlich um etwa 0,4 K geringere Durch-
schnittstemperaturen in der Nordhemisphire beobachtet [Rampino et al., 1988].
Nach der Eruption des Mt. St. Helens konnten dagegen, abgesehen von lokalen
Finfliissen, keine signifikanten Verdnderungen des globalen Klimas festgestellt wer-
den.

1.2 Polare stratosphirische Wolken

Die Beobachtungen von polaren stratosphirischen Wolken (PSW) reichen bis ins
vergangene Jahrhundert zuriick. Aufgrund der im Vergleich zur Siidhemisphire
hoheren Besiedlungsdichte der arktischen Polargebiete stammen diese Berichte in
erster Linie aus nordskandinavischen Lindern [Stanford und Davies, 1974]. PSW
sind mit bloBem Auge nur unter besonderen Bedingungen zu beobachten. Man hielt
sie daher bis vor wenigen Jahren fiir ein seltenes Phinomen. Die Auswertung von
Satellitenbeobachtungen, in denen seit Beginn der achtziger Jahre die Extinktion
der Stratosphire bestimmt wird, zeigten allerdings, da8 PSW insbesondere in der
Antarktis sehr hdufig auftreten [McCormick et al., 1982; McCormick et al., 1993].
Thr Verbreitungsgebiet ist auf die polaren Stratosphéren beschrankt. In der Ark-
tis beobachtet man PSW am hiufigsten im H&henbereich zwischen 20 und 22 km,
in der Antarktis zwischen 16 und 18 km. Weitere Analysen der Satellitendaten
offenbaren eine deutliche Korrelation zwischen dem Auftreten von PSW und dem
Unterschreiten einer Temperatur, die etwa 5-7 K iiber der Koexistenztemperatur
von Eis liegt. Auf der Basis dieser Beobachtungen stellten Crutzen und Arnold
[1986] sowie Toon und Mitarbeiter unabhéingig voneinander die Hypothese auf, daf
unter stratosphirischen Bedingungen neben H;O auch HNO; ausfriert [Toon et al.,
1986]. Laboruntersuchungen bestétigten, daB sich bei Temperaturen von etwa 195 K
kristalline oder amorphe Partikel aus Salpetersiurehydrat bilden [Hanson und Mau-
ersherger, 1988]. Der genaue Temperaturwert ist vom H,O- und HNOg-Partialdruck
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abhéngig. Sinken die Temperaturen unter die Koexistenztemperatur von Eis, lagert
sich auf dem ausgefrorenen Salpetersiurehydrat Eis ab und es entstehen Eiskristalle.
Letztere sind in der Arktis ein seltenes Phinomen, da die Durchschnittstemperatu-
ren in den Polargebieten der Nordhemisphére héher sind als in der Antarktis.

1.3 Inhaltsiibersicht

Die drei folgenden Kapitel dienen einer kurzen Einfithrung in die Thematik der
stratosphirischen Aerosole. Ich diskutiere zunichst in Kapitel 2 Aspekte der Aero-
solphysik, die fiir die Untersuchung stratosphirischer Aerosole von Bedeutung sind.
In Kapitel 3 werden die wichtigsten Klassen des partikuldren Materials in der Stra-
tosphare vorgestellt. Die raumliche und zeitliche Verteilung der Aerosole in der
polaren Stratosphire werden von globalen Transportprozessen beeinflufit. Kapitel 4
ist der Diskussion dynamischer Vorginge in der polaren Stratosphire gewidmet.

Kapitel 6 bis 8 beinhalten eine Beschreibung der angewendeten Mefverfahren
und Methoden der Datenauswertung. Nach einer allgemeinen Diskussion des Lidar-
MeBverfahrens in Kapitel 6 beschreibe ich in Kapitel 7 den Aufbau des Aerosol-
Lidars. Mit diesem Instrument sind die in dieser Arbeit dargestellten Messungen
durchgefithrt worden. Als Vorbereitung fiir Kapitel 8, das eine Darstellung der Aus-
wertemethoden enthalt, wird in Kapitel 5 die Wechselwirkung von Laserlicht mit den
Molekiilen der Atmosphire und dem in der Atmosphére suspendierten partikuldren
Material kurz beschrieben. In Kapitel 9 und 10 werden die Ergebnisse diskutiert
und in einen Zusammenhang mit den Ergebnissen anderer Arbeiten gestellt.
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Kapitel 2

Aspekte der Aerosolphysik

Nach der genauen Bedeutung des Wortes besteht ein Aerosol oder Aerokolloid aus
einem stabilen System von Trigergas und darin suspendierten festen oder fliissi-
gen Partikeln [z.B. Pruppacher und Klett, 1978; Hinds, 1982; Reist, 1984; Seinfeld,
1986; Roedel, 1988]. Handelt es sich bei dem Trigergas um atmosphérische Luft,
ist es {iblich, die suspendierten Teilchen selbst als Aerosol oder Aerosole zu bezeich-
nen. Die Verwendung des Singulars impliziert nicht, dafl das betrachtete partikulire
Material aus Teilchen identischer Natur besteht. Variabilitit in GréBe, Form und
Zusammensetzung ist ein charakteristisches Merkmal atmosphérischer Aerosole.

In den folgenden Abschnitten werde ich einige Aspekte der Aerosolphysik skiz-
zieren, soweit sie fiir diese Arbeit von Bedeutung sind. Zunichst werden Verfahren
fiir die Grofiencharakterisierung von Aerosolen dargestellt. Die anschliefende Dis-
kussion beschéftigt sich mit Prozessen, die als Quellen und/oder Senken fiir strato-
sphérische Aerosole auftreten.

2.1 Groflenspektren

Die Grofle atmosphérischer Aerosolpartikel variiert tiber mehr als vier GréBenord-
nungen. Sie reicht von einigen zehn Nanometern bis zu mehreren hundert Mikro-
metern. Aus thermodynamischen Griinden ist der Bereich, in dem stabile Teilchen
auftreten konnen, zu kleinen Radien hin beschrankt; kontinuumsmechanische Pro-
zesse begrenzen den Grofenbereich zu grofien Radien hin. Hierauf wird im folgenden
noch genauer eingegangen werden.

Die Untersuchungen am stratosphirischen Aerosol Ende der fiinfziger Jahre fithrte
Junge und Mitarbeiter dazu, das partikulire Material in drei GréBenklassen einzu-
teilen [Junge et al., 1961],

o Aitken-Kerne oder Nukleationsteilchen mit Radien kleiner als 0,1 um,
¢ grofle Teilchen mit Radien zwischen 0,1 und 1 gm und

e Riesenteilchen mit Radien grofer als 1 ym.
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Diese Einteilung ist nicht willkiirlich. In Abschnitt 3.1 wird diese Klassifizierung
physikalisch begriindet.

Fiir quantitative Aussagen {iber Oberflichen- oder Massendichten ist die Kennt-
nis der Teilchenzahl in diesen drei Gréflenklassen nicht ausreichend. Man bendtigt
Informationen iiber das GréSenspektrum. Das PartikelgroBenspektrum oder die
PartikelgroBenverteilung dNA®T/dr ist definiert als die Anzahl der Partikel im infi-
nitesimalen Radiusintervall [r,r 4 dr]. dNA°"/dr wird in der Regel durch Anpassen
von Mefwerten AN(r)/Ar an eine analytische Funktion bestimmt. Ausgeprigte
Maxima der Funktion dN**"/dr bezeichnet man als Moden. Ist die Verteilung von
einem Maximum dominiert, spricht man von einer monomodalen Verteilung, ein bi-
oder trimodales Spektrum besitzt zwei bzw. drel Maxima.

In der Literatur findet sich eine grofie Zahl unterschiedlicher Verteilungsfunktio-
nen dN4¢"/dr [z.B. Junge et al., 1961; Pinnick et al., 1976; Pruppacher und Klett,
1978; Thomason, 1991]. Ich erwdhne hier nur die Lognormal-Verteilung, da sie fiir
die Beschreibung stratosphérischer Aerosole sehr verbreitet ist und in der vorliegen-
den Arbeit ausschlie8lich verwendet wird,

dNAer A ox _In*(r/7)
dr " 2rr ln(s) ( 21n2(3)) (21)

NAe st die Gesamtteilchenzahldichte und 7 der Modenradius. s bezeichnet man als
die geometrische Standardabweichung, sie ist ein Maf} fiir die Breite der Verteilung.

Die verbreitete Anwendung der Lognormal-Verteilung griindet sich nicht darauf,
dafl sie tatsichliche Gréflenverteilungen besser als andere Funktionen beschreibt,
sondern basiert auf ihrer einfachen mathematischen Handhabbarkeit. Die Funktion
ist integrierbar fiir alle Radien und die k-ten Momente der Verteilung lassen sich in
einer einfachen analytischen Form darstellen [Reist, 1984],

T

° dNAer 2
/dr r¥ 7= NAT 7 exp <% 1n2(3)> . (2.2)
0

Die Form flissiger Teilchen wird in der Regel in ausreichender Genauigkeit durch
Sphéaren beschrieben. Feste Partikel kénnen amorphe Strukturen oder komplexe
Kristallformen entwickeln, die von der Kugelform stark abweichen [Pruppacher und
Klett, 1978]. Fiir die Beschreibung dieser asphirischen Teilchen fithrt man Aquiva-
lentradien ein, die sich von Sphéren gleicher Volumina, gleicher Massen oder gleichen
aerodynamischen oder optischen Verhaltens ableiten.

2.2 Nukleation

Die Entstehung eines Aerosolpartikels aus der Gasphase bezeichnet man als Nuklea-
tion. Eine Voraussetzung fiir das Einsetzen der Nukleation ist das Vorhandensein
einer Ubersittigung, d.h. der Partialdruck des betreffenden Gases muB grofler als
der Sattigungsdampfdruck sein. Sind verschiedene Molekiile am Nukleationsproze$
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Abbildung 2.1: Die relativen Sittigungsdampfdriicke p*/p*> von H3SO4 (99%) und H;O iiber
einer Schwefelsiurelésung als Funktion der Konzentration fiir eine Temperatur von 296 K. p*®
ist der Sattigungsdampfdruck, der sich iiber reinem H;O bzw. 99 prozentiger HySO4 einstellt,
p* bezeichnet den Druck, der sich iiber der Mischung einstellt. p** betrigt bei 296 K fiir H,O
etwa 28,4 hPa, fiir HoSO4 (99%) etwa 3,3 mPa [Roedel, 1979].

beteiligt, spricht man von heteromolekularer, sonst von homomolekularer Nuklea-
tion. Heteromolekulare Nukleation ist gegeniiber homomolekularer energetisch be-
vorzugt, da in der Regel der Sittigungsdampfdruck iiber einer Mischung geringer als
iiber der reinen Substanz ist. Abb. 2.1 demonstriert dies am Beispiel des Systems
H;S04/H;0. Dargestellt sind die relativen Sittigungsdampfdriicke p° /p*>* von H,0
und H,SOy, iiber verdiinnter Schwefelsiure als Funktion der H,SO4-Konzentration
[Roedel, 1979]. Hierbei bezeichnet p>> den Sittigungsdampfdruck, der sich iiber rei-
nem H,0 bzw. 99 prozentiger HySOy einstellt, und p* den Druck tiber der Mischung.
Fiir 80 prozentige H,50, verringern sich beispielsweise die Sattigungsdampfdriicke
von HyO und HySO4 um mehr als das 50fache. Zu beachten ist, daB fiir eine Tempe-
ratur von 296 K der Sittigungsdampfdruck von H,0 etwa p>>° = 28,4 hPa betrégt,
der von H,504 (99%) dagegen mit p** = 3,3 mPa um fast sechs Gréfenordnungen
geringer ist [Roedel, 1979].

Der Sattigungsdampfdruck ist definiert fiir eine ebene Grenzfliche zwischen gas-
férmiger und fliissiger oder fester Phase. Ist die Grenzflache stark gekriimmt, wird
sich im Gleichgewicht ein Partialdruck einstellen, der hoher als der Sattigungsdampf-
druck ist. Dieses Phianomen bezeichnet man als Kelvin-Effekt. Der Partialdruck p
{iber einem Trépfchen des Radius  berechnet sich zu [Hinds, 1982; Reist, 1984]

20m
= - 1. 2.
p=1p° exp (kaT> (2.3)
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Hierbei sind p® der Sattigungsdampfdruck und T' die Temperatur; o, m und p be-
zeichnen die Oberflichenspannung, Molekiilmasse und Massendichte der Flissigkeit.
k ist die Boltzmann-Konstante. Da unter atmosphérischen Bedingungen der Par-
tialdruck von Spurengasen liber Lingenskalen, die der Ausdehnung eines Aerosol-
partikels entsprechen, als konstant angesehen werden kann, sind Partikel mit Radien
grofer als r nach Gl. 2.3 einem hoheren Partialdruck ausgesetzt, als fiir den Gleich-
gewichtszustand erforderlich. Diese Teilchen nehmen daher durch Kondensation an
Volumen zu. In analoger Weise verlieren Partikel mit Radien kleiner als r durch
Verdunstung an Volumen.

2.2.1 Homogene Nukleation

Mit homogener Nukleation oder Selbstnukleation bezeichnet man die Kondensation
aus der Gasphase ohne die Gegenwart von Nukleationskeimen. Homogene Nuklea-
tion spielt bei der Entstehung stratosphérischer Aerosole nur unter extremen Bedin-
gungen, wie z.B. tiefen Temperaturen oder hohen Spurengaskonzentrationen, eine
Rolle [Hamill et al., 1982]. Sie soll dennoch an dieser Stelle beschrieben werden, da
sie die Grundlage fiir das Konzept der heterogenen Nukleation darstellt.

Die klassische Theorie der homogenen Nukleation basiert auf der Vorstellung, dafl
sich Molekiile in der Gasphase zu Gruppen geringer Bindungsenergie, sogenannten
Embryos, zusammenlagern, die thermisch leicht wieder aufgebrochen werden. Aus-
gangspunkt fir die folgenden Uberlegungen sind zwei Annahmen. Erstens setzt
man voraus, daf} die Embryos als sphirische Partikel mit makroskopischen Eigen-
schaften im Hinblick auf Dichte, Form und Oberflichenspannung behandelt wer-
den kénnen. Zweitens geht man davon aus, dafl die Verteilung der Embryos dem
Boltzmann-Gesetz folgt. Die Wahrscheinlichkeit fiir das Entstehen eines Teilchens
pro Volumen- und Zeiteinheit ist unter den genannten Annahmen durch die Nuklea-
tionsrate [Pruppacher und Klett, 1978]

(2.4)

J = Kjexp <________Athm(r))

ET

gegeben. AFp.,(r) bezeichnet die freie Energie fiir die homogene Nukleation eines
Partikels mit Radius r. K ist ein kinetischer Vorfaktor. Die freie Energie AF},,,
setzt sich zusammen aus der Volumenenergie AFY, die bei der Entstehung eines
Partikels frei wird, und der Oberflichenenergie AF?, die gegen die Oberflichen-
spannung des Partikels aufgebracht werden muf. D.h. es gilt

AF° + AFY
= Arl—B¢®

AFhom(T‘)

mit positiven Parametern A und B. Fiir kleine Radien liefert die Oberflichenener-
gie den dominierenden Beitrag zu AFp,, und die Nukleation ist vernachléssighar
gering. Fiir grofe Radien dominiert die Volumenenergie, und Teilchenbildung setzt
ein. Der Radius, fiir den AF},,, den maximalen Wert annimmt, kennzeichnet den
Ubergangsbereich. Es zeigt sich, da dieser Radiuswert durch

20m

r* o= m (25)
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gegeben ist. S = p/p® bezeichnet man als Uberséittigungsverhéltnis oder kurz
Uberséttigung. Im Maximum von AFp,., halten sich Kondensation und Verdun-
stung die Waage, daher ist Gl. 2.5 identisch mit Gl. 2.3 [Pruppacher und Klett,
1978].

3 gec™! mit einsetzen-

Per definitionem wird eine Nukleationsrate J > 1 cn™
der Teilchenbildung identifiziert. Der genaue Zahlenwert ist nicht relevant, da J
sehr empfindlich von den Partialdriicken des kondensierenden Gases abhingt. Bei-
spielsweise nimmt die Nukleationsrate von HyO-Tropfchen bei einer Temperatur von
261 K um etwa fiinf GréBenordnungen zu, wenn die Ubersittigung von $ = 5 auf

S = 6 zunimmt [Pruppacher und Klett, 1978].

2.2.2 Heterogene Nukleation

Wihrend homogene Nukleation sehr hohe Ubersittigungen benétigt, bevor Teil-
chenwachstum einsetzen kann, erlaubt das Vorhandensein von Kondensationsker-
nen Partikelentstehung schon bei Ubersittigungen von wenigen Prozent iiber eins.
Man bezeichnet diesen Fall als heterogene Nukleation [Pruppacher und Klett, 1978].
Hierbei hangt die Definition des Kondensationskerns vom betrachteten Aerosol ab.
Beispielsweise dienen Ionencluster oder Mikrometeore als Nukleationskeime fiir das
stratosphérische H;SO4-Hintergrundaerosol [Arnold, 1980]. Bei der Entstehung von
polaren stratosphirischen Wolken fungieren nun die HoSO4-Partikel ihrerseits als
Kondensationskerne.

Die Rate fiir heterogene Nukleation ist analog zu Gl. 2.4

Athevt)

J = K, exp(——kT——

Die freie Energie A Fj.; berechnet sich im Unterschied zum homogenen Fall nach

AF(r) = %WJ(TN)2 £/ m) (2.6)
m = cos(f),

wobei 7V und r die Radien des Kondensationskerns und des Kondensats bezeichnen.
§ ist der Grenzwinkel, den die Oberfliche des Kondensats mit der Oberfliche des
Kerns bildet. Der Grenz- oder auch Kontaktwinkel § 148t sich aus der Oberflichen-
spannung o“/X des Kondensats an der Grenzfliche zur Luft und aus den Ober-
flichenspannungen o%/N und ¢%/N des Kondensationskerns an der Grenzfliche zur
Luft und zum Kondensat anhand der Youngschen Gleichung [Pruppacher und Klett,
1978]

L/N _ _K/N

g -0

. cos(f) = IR
bestimmen. Die Funktion f(r/rN,m) kontrolliert die Nukleationsrate. Ihre Be-
rechnung basiert auf geometrischen Uberlegungen fiir die heterogene Nukleation
von Fliissigkeiten [Pruppacher und Klett, 1978]. Abb. 2.2 zeigt die Abhingigkeit
von f(r/r™,m) vom Radius des Kondensats r fiir eine gute (m = 0,95) und eine
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Abbildung 2.2: Der Nukleationsfaktor f(r/r",m) als Funktion des Verhéltnisses von Teilchenra-
dius r zu Kondensationskernradius ™. f(r/r"¥ m) ist fiir eine gute (m = 0,95) und eine schlechte
(m = 0,88) Kompatibilitdt berechnet worden.

schlechte Kompatibilitdt (m = 0,88). Nach Gl. 2.6 bedeuten geringe Werte von
f(r/r™,m) hohe Nukleationsraten.

Obwohl die klassische Theorie der heterogenen Nukleation makroskopische Kon-
zepte, wie z.B. Kontaktwinkel, Oberflichenspannung oder Dichte, auf mikrophysi-
kalische Vorgange anwendet, sind die Ubereinstimmungen mit experimentellen Er-
gebnissen erstaunlich gut. Mahatat und Alofs {1975] untersuchten die heterogene
Kondensation von Wasser an ebenen Oberflichen und fanden geringe Differenzen
zwischen ihren Resultaten und den Vorhersagen der klassischen Theorie fir Kon-
taktwinkel kleiner als 25° (m > 0,9).

2.3 Kondensation und Verdunstung

Ist durch heterogene oder homogene Nukleation ein Teilchen entstanden, dessen
Radius den kritischen Radius nach Gl. 2.5 iibersteigt, wichst es durch Kondensation
weiter an. Die Wachstumsrate dr /dt ist abhingig von der Ubersittigung S und der
Knudsen-Zahl K'n, dem Verhiltnis von mittlerer freier Weglinge A der Molekiile in
der Atmosphéire und dem Teilchenradius r,

Kn:é.
r
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Abbildung 2.3: Die Fallgeschwindigkeit eines sphirischen Partikels der Dichte 1,73 g/cm?® als
Funktion der Hohe. Die Kurven zeigen (von links nach rechts) die Fallgeschwindigkeit fiir die
Radien 0,01, 0,03, 0,1, 0,3 1, 3 und 10 pm. Der Berechnung der Atmosphérendichte ist eine
Skalenhdhe von 6,5 km und eine hdhenkonstante Temperatur von 230 K zugrunde gelegt worden.

Unter der Annahme, daB sich an der Oberfliche der Aerosolpartikel ein Gleichge-
wichtsdruck p>® nach Gl. 2.3 einstellt, berechnet sich die Zu- oder Abnahme des
Teilchenradius pro Zeiteinheit zu [z.B. Pruppacher und Klett, 1978]

dr D p®-—p

— = —— et f(Kn) . 2.7

7= BT f(Kn) (2.7)
D bezeichnet die molekulare Diffusionskonstante. p ist der Partialdruck in einem
Abstand, der deutlich grofer als die mittlere freie Weglange ist. Der Korrekturfak-
tor f(Kn) ist nur fiir kleine Partikel (Kn > 1) von Bedeutung. Er ist erforderlich,
da die klassische Theorie fiir kleine Teilchenradien héhere Verdunstungs- bzw. Kon-
densationsraten liefert, als sie im Experiment beobachtet werden [Pruppacher und

Klett, 1978].

2.4 Sedimentation

Neben Teilchenverlust durch Verdunstung nach Gl. 2.7 ist Sedimentation eine wei-
tere Senke fiir stratosphirische Aerosole. Die Fallgeschwindigkeit v, die ein Teil-
chen der Massendichte p und des Radius r unter dem EinfluB der Gravitation in der
Hohe z erreicht, ist gegeben durch [Pruppacher und Klett, 1978]
2p—pu(z)
oT(2) = 2 L2 P8 ponet O
9 n(2)

(2.8)
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Hierbei bezeichnet pp, die Massendichte der Atmosphire, n die kinematische Zahig-
keit der Luft und g die Gravitationsbeschleunigung. Gl. 2.8 ist giiltig fiir sphirische
Partikel mit Radien kleiner als etwa 80 pm [Pruppacher und Klett, 1978]). Der
Cunningham-Korrekturfaktor C' parametrisiert die Abnahme der Reibungskrifte
fiir kleine Teilchen. Fir Partikel, deren Ausdehnung geringer als die mittlere freie
Wegléange ist, stellt das sie umgebende Gas kein Kontinuum dar und die Giiltigkeit
des Stokes-Gesetzes ist nicht mehr gewahrleistet.

In Abb. 2.3 sind Fallgeschwindigkeiten fiir Partikel mit einer Dichte von 1,73 g/cm?
(75 prozentige HySO4 bei 230 K) als Funktion der Héhe fiir verschiedene Teilchen-
radien dargestellt. Hiernach benétigt beispielsweise ein stratosphirisches H,SO4-
Aerosolpartikel mit einem Radius von 0,1 pm etwa 1 Jahr, um in einer Héhe von
20 km um 1,5 km zu sedimentieren.

2.5 Koagulation

Aerosolpartikel sind nicht nur der Wechselwirkung mit Molekiilen der sie umgeben-
den Atmosphire ausgesetzt, sondern sie kollidieren aufgrund ihrer Eigenbewegung
auch miteinander. In der Regel verluft ein hoher Prozentsatz dieser Kollisionen
inelastisch und fithrt zur Bildung neuer Teilchen, die aus den beiden Stofipartnern
bestehen. Diesen Prozef bezeichnet man als Koagulation [z.B. Pruppacher und
Klett, 1978; Hinds, 1982].

Die Wahrscheinlichkeit fiir die Koagulation eines kleinen mit einem groBen Par-
tikel ist héher als die gleich grofler Teilchen. Im ersteren Fall bewirkt die hohe
Mobilitét des einen und die grofe Oberfliche des anderen Stofipartners eine hohe
Kollisionsrate. Koagulation fithrt daher im Gréfenspektrum zu einem Verschwin-
den von Moden bei kleinen Radien, wihrend sich der Radius des gréferen Teilchens
kaum andert. Bezeichnen r; und r; die Radien des gréfleren und des kleineren
Partikels, ist die Zunahme des Radius

br = Jri4+ri-rn
- o((2))
T1

gegeniiber r; vernachlassigbar gering, falls ry > ro.

In der Stratosphire beeinfluBt Koagulation das GréBenspektrum nur geringfligig,
da die Teilchendichten von grofien Partikeln wenige cm™ nicht iibersteigen. Nach
Modellrechnungen von Toon et al. [1989] ist die Koagulationsrate von 0,1 und
0,5 ym-Partikeln mit Teilchen, die nicht gréBer als 100 pm sind, auf einer Zeitskala
von Tagen vernachléssighar gering.
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Kapitel 3

Stratosphérische Aerosole

Die Arbeiten von Junge und Mitarbeitern zu Beginn der sechziger Jahre liefern
den ersten direkten Nachweis von partikulirem Material in der Stratosphéare [Junge
et al., 1961; Junge und Manson, 1961]. Zahlreiche Untersuchungen beschiftigen
sich seit dieser Zeit mit den verschiedensten Aspekten des stratosphirischen Aero-
sols [z.B. Hofmann et al., 1989; Wilson et al., 1992; Dye et al., 1992]. Die Ergebnisse
von in-situ-MefBiverfahren geben Hinweise auf die mikrophysikalische Struktur der
Partikel. Fernerkundungsmefsysteme liefern Informationen iber globale Ausdeh-
nung und Ausbreitung stratosphirischer Aerosole. Mit der Erkenntnis, daf} hetero-
gene chemische Reaktionen, die an Oberflichen des partikuldren Materials ablaufen,
eine fundamentale Bedeutung fiir die Chemie der polaren Stratosphére haben, be-
ginnt Ende der achtziger Jahre eine Phase intensiver Forschung sowohl im Bereich
der Feld- und Laboruntersuchungen als auch auf dem Gebiet der Modellierung.

Es zeigt sich, daB der gréfte Teil des stratospharischen Aerosols durch Konden-
sation oder Ausfrieren von Spurengasen entsteht. Dies erleichtert die Charakterisie-
rung des partikuliren Materials hinsichtlich seiner chemischen und physikalischen
Eigenschaften. Ich werde in den folgenden Abschnitten drei Arten stratosphérischer
Aerosole diskutieren. Das stratosphirische Hintergrundaerosol wird in Zeiten ge-
ringer vulkanischer Aktivitdt beobachtet. Nach energiereichen Vulkaneruptionen,
die zu einem Eintrag von Material in die Stratosphire fithren, wird das Hinter-
grundaerosol tiber einen Zeitraum von mehreren Jahren vom vulkanischen Aerosol
verdeckt. Das vulkanische Aerosol ist im Hinblick auf seine Zusammensetzung dem
Hintergrundaerosol verwandt, weist jedoch um Gréfienordnungen héhere Massen-
mischungsverhéltnisse auf. Die dritte Klasse stellen die polaren stratosphérischen
Wolken dar, die ausschliefilich bei sehr tiefen Temperaturen in den polaren Strato-
sphiren auftreten.

Ich verzichte im folgenden auf eine Diskussion anderer in der Stratosphére vorkom-
mender Aerosolarten, da diese mit einem bodengestiitzten Lidar nicht nachweisbar
sind. Hierzu gehéren beispielsweise Mikrometeore und Ionencluster [Arnold, 1980],
die fiir die heterogene Nukleation des Schwefelsiureaerosols von Bedeutung sind,
sowie Riesenpartikel mit Radien {iber 1 ym und Teilchenzahldichten von 10=7 bis
107% cm™2 [Zolensky et al., 1989]. Letztere sind im wesentlichen anthropogenen
Ursprungs.
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3.1 Hintergrundaerosol

Eine genaue Beschreibung des Hintergrundaerosols und seine Abgrenzung zum Aero-
sol vulkanischen Ursprungs ist aus zwei Griinden schwierig. Vulkanausbriiche, die
Material in die Stratosphére eintragen, treten in unregelméfigen Abstianden auf und
fithren zu einer Stérung des stratosphérischen Aerosolhaushalts, die mehrere Jahre
andauern kann. Zweitens gibt es Hinweise auf den Eintrag schwefelhaltiger Gase in
die Stratosphéire zu Zeitpunkten, an denen kein gréflerer Vulkanausbruch registriert
worden ist [Sedlacek et al., 1983]. Unter diesen Umsténden kann nur indirekt auf den
vulkanischen Ursprung der Stérung des Hintergrundaerosols geschlossen werden.

Im Zeitraum der letzten zwanzig Jahre ist die Periode zwischen 1976 und 1979
und zwischen 1986 und 1990 charakterisiert durch geringe vulkanische Aktivitat. Der
Mefizeitraum der Aerosol-Lidar-Untersuchungen, die Gegenstand dieser Arbeit sind,
fallt in die Phase der sehr starken Stdérung des stratosphédrischen Aerosolhaushalts
durch den Ausbruch des Mt. Pinatubo im Juni 1991. Da keine Messungen des
Hintergrundaerosols im Rahmen dieser Arbeit vorliegen, werde ich im folgenden nur
kurz seine wichtigsten Eigenschaften darstellen.

Nach den Untersuchungen von Junge et al. [1961] sowie Arbeiten von Rosen und
Hofmann [1986] besteht das Hintergrundaerosol aus verdiinnter Schwefelsdure. Die
Partikel sind mit grofler Wahrscheinlichkeit fliissig. Die Hohenverteilung ist in cha-
rakteristischer Weise abhéngig vom Teilchenradius. Es zeigt sich, daf sich eine fur
alle geographischen Breiten vergleichbare Hohenabhéngigkeit ergibt, wenn man als
Hohenvariable die Hohe {iber der Tropopause einsetzt.

Das Massenmischungsverhéltnis von Partikeln in der Nukleationsmode mit Ra-
dien kleiner als 0,1 gm nimmt mit der Hohe stark ab. Dies legt den Schluf nahe,
daf sich die Quelle fiir diese Teilchen in der Troposphére befindet. Die Hohen-
verteilung groBer Teilchen — das sind Partikel mit Radien iber 0,1 pm — besitzt
dagegen ein ausgeprigtes Maximum im Bereich zwischen 7 und 10 km {iber der Tro-
popause. Diesen Bereich bezeichnet man nach seinem Entdecker als Junge-Schicht.
Die Junge-Schicht besitzt eine bemerkenswert geringe meridionale und zonale Varia-
bilit4t. Untersuchungen von Hofmann lassen allerdings eine deutliche jahreszeitliche
Abhiéngigkeit erkennen, deren Ursache im Detail noch ungeklart ist [Hofmann und
Rosen, 1981].

Als Quelle fir das stratosphirische H,SO4-Hintergrundaerosol kommen nur schwe-
felhaltige Gase in Betracht, die iiber eine ausreichende troposphirische Lebens-
dauer verfiigen, damit vertikale Transportprozesse sie in die Stratosphére eintragen
kénnen. In Phasen geringer vulkanischer Aktivitat ist die dominierende Quelle OCS.
Auch ein Beitrag durch CS; wird diskutiert [Crutzen, 1976]. Carbonylsulfid wird
photochemisch in Schwefeldioxid iiberfithrt, dieses oxidiert unter dem EinfluB des
OH-Radikals zu Schwefelsdure. Der direkte Eintrag von troposphéarischem Schwefel-
dioxid in die Stratosphéire ist vernachlassigbar, da SO, bereits in der Troposphére zu
H,S0, oxidiert und vom Niederschlag ausgewaschen wird. Eine wichtige Ausnahme
sind energiereiche Vulkaneruptionen, die einige Mt SO direkt in die Stratosphére
eintragen. Dies wird im folgenden Abschnitt diskutiert.

Der Kondensationsprozefl, der H,30,4 aus der Gasphase in Schwefelsdureaerosol
iiberfiihrt, ist noch nicht im Detail verstanden. Modelluntersuchungen deuten darauf
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hin, daB homogene Nukleation unter den normalerweise in der Stratosphére vorherr-
schenden Bedingungen unwahrscheinlich ist [Hamill et al., 1977; Hamill et al., 1982].
Es wird daher die Kondensation an extraterrestrischen Partikeln (Mikrometeoren),
Ionenclustern oder Nukleationskeimen troposphérischen Ursprungs diskutiert [Ar-
nold, 1980; Turco et al., 1979].

Experimentelle und theoretische Untersuchungen liefern Hinweise dafiir, daf die
H,S04-Teilchen fiir Temperaturen bis hinunter zu 195-200 K in der fliissigen Phase
vorliegen [Pueschel et al., 1989; Dye et al., 1992; Jensen et al., 1991]. Dies bedeutet,
dafl das Schwefelsiureaerosol um bis zu 40 K unterkiihlt ist. Die Konsequenzen die-
ser Resultate im Hinblick auf die Ausbildung von polaren stratospharischen Wolken
werden in Abschnitt 3.3 diskutiert.

Durch Kondensation wachsen die Aerosolpartikel und sedimentieren schlieflich
unter dem EinfluB der Gravitation in die Troposphire, wo sie vom Niederschlag
ausgewaschen werden.

3.2 Vulkanisches Aerosol

Eruptionssiulen energiereicher Vulkanausbriiche kénnen Gase und Staubpartikel bis
in die untere und mittlere Stratosphére tragen. Im unteren Teil der Sdule wird der
Materialtransport von der kinetischen Energie des austretenden Magmas angetrie-
ben. Atmosphérische Konvektionsprozesse, die durch die hohen Temperaturen des
ausgeworfenen Materials ausgeldst werden, stabilisieren die Vertikalbewegung im
oberen Bereich der Saule.

Die Auswirkungen eines Vulkanausbruchs auf den Aerosolhaushalt der Strato-
sphére ist in erster Linie abhingig von der Gesamtmenge an schwefelhaltigen Ga-
sen, die in die Stratosphire eingetragen werden. Diese Menge muf nicht mit der
wihrend eines Ausbruchs freigesetzten Energie oder der Masse an ausgeworfenem
Material korrelieren. So hat der Ausbruch des mexikanischen Vulkans El Chichén im
April 1982 mit etwa 0,5 bis 0,6 km? etwa fiinfmal weniger Staub und Asche geférdert
als die Eruption des nordamerikanischen Vulkans Mt. St. Helens im Mai 1980. Die
Gesamtmenge des stratosphirischen Schwefelsiureaerosols, die nach dem Ausbruch
des El Chichén entstanden ist, iibertrifft jedoch die des Mt. St. Helens um fast zwei
GrdBenordnungen [Turco et al., 1983]. Staub- und Aschepartikel, deren Durchmesser
einige Mikrometer {iberschreiten, sedimentieren unter dem EinfluB der Gravitation
innerhalb weniger Tage bis Wochen in die Troposphire und werden dort vom Regen
ausgewaschen. Gasanalysen des Eruptionsmaterials zeigen einen hohen Anteil an
SO,. Auch H,S wird in geringen Mengen gefunden. Die in die Stratosphéire ein-
getragenen schwefelhaltigen Gase werden unter Beteiligung des Hydroxyl-Radikals
zu HyS0, oxidiert. Die genauen Reaktionskanile sind noch nicht im Detail ver-
standen. Es wird jedoch vermutet, daB der folgende Reaktionsmechanismus in der
Stratosphére eine dominierende Rolle spielt [Turco, 1985],

SO, +0H M HSO,
HSO; + OH — SO; + H,0
HSO3;+0 — SOs;+OH
SO;+ H,0 M H,804.



Das vulkanische Aerosol entsteht schlieBlich durch Kondensation von H;SO4 und
H;0. Eine teilweise Kondensation setzt bereits im oberen Bereich der Eruptions-
sdule ein, da die Temperaturen dort auf ausreichend niedrige Werte abgesunken sind
und hohe Partialdriicke von H2SO4 und H,O auftreten [Tabazadeh und Turco, 1993].
Die Zeitkonstante fiir die Kondensation des Schwefelsdureaerosols betrigt etwa 20
bis 30 Tage [Bluth et al., 1992; McPeters, 1993; Deshler et al., 1991].

Schwefelsduretropfchen befinden sich im Gleichgewicht mit dem in der Gasphase
vorhandenen Wasser, d.h. die Anzahl der pro Zeiteinheit kondensierenden H,O-
Molekiile entspricht der pro Zeiteinheit verdunstenden Molekiille. Abschdtzungen
fur diesen Prozefl ergeben eine Zeitkonstante in der Groéflenordnung weniger Se-
kunden [Steele und Hamill, 1981]. In Abhingigkeit von Wasserpartialdruck und
Temperatur stellt sich unter Annahme typischer Stratosphirenbedingungen eine
H2S04-Konzentration zwischen 60 und 85% ein [Steele und Hamill, 1981]. Da
das Volumenmischungsverhéltnis von HySO, in der Gasphase gegeniiber dem H,0-
Mischungsverhéltnis etwa acht Gréflenordnungen geringer ist, ist die Zeitkonstante
flir Kondensation und Verdunstung von Schwefelsduremolekiilen wesentlich gréfer
als die Abklingzeit der Stérung durch das vulkanische Aerosol. Das Aerosoltropf-
chen wird sich daher in der Regel beziiglich des Austauschs von H;SOy4 nicht im
Gleichgewicht befinden.

Die Partikelradien des vulkanischen Aerosols nehmen aufgrund von Kondensa-
tionsprozessen zu, bis die Teilchen unter dem EinfluB der Gravitation durch die
Tropopause in die Troposphére sedimentieren. Ein Partikelwachstum aufgrund von
Koagulation kann wegen der geringen Teilchendichte von wenigen hundert Parti-
keln pro Kubikzentimeter vernachlissigt werden. Dieser Sedimentationsprozef ist
ein sehr langsamer Vorgang. Die durch vulkanisches Aerosol erhdhte optische Dicke
kehrt mit einer Abklingzeit von 9 bis 11 Monaten auf den Normalwert der un-
gestorten Stratosphére zuriick [Sedlacek et al., 1983].

3.3 DPolare stratosphéarische Wolken

Aus Satellitenbeobachtungen weifi man, dafl das Auftreten von Wolken in den po-
laren Stratosphéren kein seltenes Phinomen sind. Wihrend des Polarwinters findet
man in der Antarktis an 30% aller Tage polare stratosphirische Wolken (PSW), in
der Arktis aufgrund der héheren Durchschnittstemperaturen nur an etwa 5% aller
Tage [McCormick et al., 1982]. Auf der Basis dieser Beobachtungen definiert man
eine PSW als eine voriibergehende Erhthung des Partikelextinktionskoeffizienten,
ausgehend von einem Hintergrundwert von etwa 107* km™!, um mehr als eine
Groflenordnung. Das Auftreten von PSW ist mit der Stratosphérentemperatur kor-
reliert. Oberhalb von 200 K werden nur mit sehr geringer Wahrscheinlichkeit PSW
beobachtet. Fallt die Temperatur unter 190 K, besteht eine hohe Wahrscheinlichkeit
fiir ein PSW-Ereignis [McCormick et al., 1982]. Im Gegensatz zum Hintergrundaero-
sol und den vulkanischen Aerosolen ist das Auftreten von polaren stratosphérischen
Wolken ein rdumlich begrenztes Phinomen. Horizontale Ausdehnungen betragen in
der Regel nicht mehr als einige hundert Kilometer. Wolkendicken zwischen wenigen
Metern und wenigen Kilometern werden beobachtet [Hofmann et al., 1990; Browell
et al., 1990].
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Abbildung 3.1: Vergleich eines Temperaturprofils mit der Koexistenztemperatur von NAT und
Eis. Die durchgezogene Linie ist das stratosphirische Temperaturprofil vom 27. Januar 1993 tiber
Ny-Alesund. Die unterbrochenen Linien kennzeichnen den Verlauf der Koexistenztemperatur von
NAT und Eis, Tvar und Tgis. Die Berechnung von TihaT und Tgis basiert auf einem Profil des
HNOs-Mischungsverhiltnisses mit einem Maximalwert von 10 ppbv in etwa 23 km Hohe (vgl.
Abb. 8.9) und einem héhenkonstanten HyO-Mischungsverhéltnis von 5 ppmv.

Mit der Erkenntnis, dafl PSW zur gestérten Chemie in den polaren Stratosphéren
wahrend der Polarnacht beitragen, hat in den vergangenen Jahren das wissenschaft-
liche Interesse an dieser Klasse von stratosphirischen Aerosolen zugenommen. Den-
noch sind der Entstehungsproze und die mikrophysikalische Zusammensetzung der
Wolkenpartikel noch nicht im Detail verstanden. Im folgenden werde ich zunéchst
PSW phénomenologisch beschreiben und im Anschluf die Hypothese der selektiven
Nukleation fiir den Entstehungsprozef von PSW diskutieren. [Toon et al., 1989;
Toon et al., 1990].

Man unterscheidet zwei Typen von polaren stratosphéarischen Wolken. PSW vom
Typ I bestehen aus Salpetersiurehydrat [Crutzen und Arnold, 1986; Toon et al.,
1986]. Laboruntersuchungen zur thermodynamischen Stabilitét liefern Hinweise dar-
auf, daB es sich in erster Linie um Salpetersiuretrihydrat oder NAT (nitric acid
trihydrate, HNO3 - 3 H,0) handelt [Hanson und Mauersberger, 1988; Middlebrook
et al., 1992; Schrems et al., 1993]. Jedoch ist auch Salpetersauredihydrat (NAD)
unter stratosphéirischen Bedingungen stabil [Koehler et al., 1992; Peil und Schrems,
1993]. Nach FTIR-spektroskopischen Analysen tritt NAT in zwei Modifikationen
auf (-NAT und B-NAT) [Middlebrook et al., 1992; Peil und Schrems, 1993]. Da
B-NAT die stabilere Konfiguration darstellt, wird vermutet, dafi die natiirlichen
PSW-Partikel vom Typ I in der B-Konfiguration vorliegen. Nach in-situ-Analysen
enthalten Typ I-Partikel variable Konzentrationen an HNO3z. Neben NAT sind daher
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vermutlich auch andere Salpetersidurehydrate in einem PSW-Partikel vorhanden.

PSW vom Typ II sind Wassereiswolken. Die Koexistenztemperatur von NAT,
TnaT, liegt fiir typische stratospharische HoO- und HNQOj3-Partialdriicke etwa 5-7 K
iiber der Koexistenztemperatur von Eis (T, Frostpunkt) [Hanson und Mauersber-
ger, 1988]. Als Koexistenztemperatur wird hier diejenige Temperatur bezeichnet,
bei der sich die feste bzw. fliissige Phase einer Substanz im Gleichgewicht mit der
gasfdrmigen Phase befindet. Die absoluten Werte von Tyar und Tris hingen von
den H,0- und HNO;-Partialdriicken ab. Abb. 3.1 zeigt Tyar und Tgis zusammen
mit dem stratosphérischen Temperaturprofil vom 27. Januar 1993. Es zeigt sich,
daB die Koexistenztemperaturen wegen der starken Hohenabhangigkeit der H,O-
und HNO3-Partialdriicke mit zunehmender Hohe deutlich abnehmen.

Gefrierkeime fiir Typ I-Partikel liefert das HySO4-Hintergrundaerosol. In dem von
Toon und Mitarbeiter formulierten mikrophysikalischen Modell zur Entstehung von
PSW wird angenommen, daf diese H,SQj4-Teilchen gefroren sind [Toon et al., 1990].
Damit ist es plausibel, von einer guten Kompatibilitit (m = 0,95) zwischen Nuklea-
tionskeim und NAT auszugehen. Fillt die Temperatur weiter, kann Wassereis auf
den Typ I-Teilchen ausfrieren. Natiirlich ist eine Ablagerung von HNOj; weiterhin
méglich, jedoch ist zu diesem Zeitpunkt Salpetersiure schon fast vollstindig aus der
Gasphase entfernt. Die Eiskristalle kénnen zu Partikeln mit mehreren Mikrometern
Durchmesser anwachsen.

Lidar-Beobachtungen von PSW durch Browell et al. [1990] liefern Hinweise, daf
zwel Unterklassen von Typ I PSW existieren. Browell bezeichnet sie als Typ Ia
und Ib. Typ Ia ist charakterisiert durch niedrige Riickstreuverhaltnisse zwischen 1,2
und 1,5 und hohe Aerosoldepolarisationen zwischen 0,3 und 0,5. (Riickstreuverhilt-
nis und Aerosoldepolarisation werden in den Abschnitten 6.3 und 8.2 definiert.)
PSW vom Typ Ib dagegen verursachen hohe Riickstreuverhiltnisse zwischen 3 und 8
und eine geringe Aerosoldepolarisation von 0,005 bis 0,025. Ausgehend von der Tat-
sache, daB hohe Riickstreuverhaltnisse durch hohe Teilchenzahldichten und hohe Ae-
rosoldepolarisation durch asphérische Partikel verursacht werden, entwickeln Toon
und Mitarbeiter ein Konzept der selektiven Nukleation fiir die Entstehung von
Typ I-Partikeln [Toon et al., 1990]. Nach ihren Modellrechnungen aktivieren ge-
ringe Abkiihlungsraten von unter 1 K/d weniger als 5% der zur Verfigung stehen-
den Nukleationskeime. Da ausreichend HNQOj3 in der Gasphase zur Verfiigung steht,
kénnen die Partikelradien auf mehr als 1 pm anwachsen. Dentritisches Wachstum
fithrt zu Abweichungen von der sphirischen Form und erklért die hohe Aerosolde-
polarisation. Unabhingig von der Abkiihlungsrate konnen Typ Ia-PSW auch ent-
stehen, wenn die Koexistenztemperatur nur geringfiigig unterschritten wird und die
sich einstellende Ubersittigung nur ausreicht, um die groften Schwefelsiurepartikel
als Nukleationskeime zu aktivieren [Toon et al., 1990].

Steigen die Abkiihlungsraten dagegen auf Werte um 10 K/d, wird fast 60% des
H,S504-Aerosols als Nukleationskeim aktiviert. Die hohe Teilchendichte verursacht
eine deutliche Erhdhung des Riickstreuverhiltnisses. Die Partikelradien werden
nicht gréBer als etwa 0,5 pm, da die Partikel um HNOj in der Gasphase konkurrieren
miissen. Es entstehen Typ Ib-Teilchen. Es ist allerdings auch denkbar, daff aufgrund
der schnellen Abkithlung die Partikel als unterkiihlte Tropfchen vorliegen, die nicht
depolarisierend wirken. Nach Arbeiten von Toon und Mitarbeiter ist auch bei der
Ausbildung von Typ II-Wolken selektive Nukleation fiir eine starke Abhéngigkeit
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der Partikelgrofilen von der Abkiihlrate verantwortlich. H20 ist jedoch mit einem
etwa drei Groflenordnungen hdéheren Mischungsverhéltnis in der Stratosphére vor-
handen. Das Partikelwachstum wird daher nicht durch einen Mangel an H;0 in der
Gasphase behindert.

Das Toonsche Modell der PSW-Entstehung 148t einige Fragen unbeantwortet.
Zum einen ist eine gute Kompatibilitdt von m = 0,95 nicht im Einklang mit expe-
rimentellen Befunden. Eine gute Kompatibilitdt bedeutet, daf$ schon eine geringe
HNOs-Ubersittigung ausreicht, um NAT auszufrieren. Dagegen folgern Hofmann
et al. [1989] aus ihren Beobachtungen mit ballongetragenen Partikelzdhlern, daf§
fiir PSW-Bildung eine bis zu zehnfache HNO;-Ubersittigung erforderlich ist. Auch
die dieser Arbeit zugrundeliegenden Lidar-Messungen deuten auf eine schlechtere
Kompatibilitat von m = 0,88 hin [Peter, 1993].

Zweitens gibt es experimentelle Hinweise darauf, dal das Schwefelsdureaerosol
auch bei Temperaturen unterhalb von 200 K nicht gefroren ist und damit nicht als
Gefrierkern fir PSW-Teilchen zur Verfiigung steht [Pueschel et al., 1989; Dye et al.,
1992]. Ist das Hintergrundaerosol nicht gefroren, kénnte die Entstehung einer PSW
sich folgendermaflen darstellen [Peter, 1993]. Bei sinkenden Temperaturen nimmt
das HySO4-Tropfchen HoO und HNQOj aus der Gasphase auf. Der Radius des Parti-
kels nimmt wihrend dieses Prozesses etwa auf das Doppelte zu. Fallt die Tempera-
tur unter die Koexistenztemperatur von NAT, bilden sich innerhalb des Trépfchens
NAT-Partikel. Diese wirken als Gefrierkeime fiir die HNO3/H;S0,4/H;0-Mischung
und das Trépfchen friert als Schwefelsduretetrahydrat (SAT, HySO4 - 4H;0), NAT
und Eis aus. Laboruntersuchungen unterstiitzen die Hypothese, dafl eine Mischung
aus HNO3/H3504/H;0 nicht als ternire Lésung, sondern als SAT und NAT aus-
friert [Tolbert und Middlebrook, 1990].

Als Senke fiir PSW treten zwei Prozesse auf. Zum einen lésen sich die Wolken
auf, falls die Temperatur {iber die Koexistenztemperatur Tyt steigt. Nach Unter-
suchungen von Peter und Mitarbeiter betrigt die Lebensdauer von Typ I-Teilchen
bei Erwarmung auf iiber 200 K weniger als eine Stunde, Typ II-Partikel sublimie-
ren innerhalb weniger Sekunden [Peter, 1992]. Zum anderen kénnen Typ Ia und
Typ II-Partikel aufgrund ihrer Gréfle innerhalb weniger Tage um einige Kilometer
sedimentieren.

3.4 Auswirkungen stratosphérischer Aerosole

In diesern Abschnitt werden die Auswirkungen stratosphérischer Aerosole unter zwei
Gesichtspunkten diskutiert. Erstens steht das partikuldre Material mit der solaren
Einstrahlung und der vom Erdboden aufsteigenden thermischen Infrarotstrahlung in
Wechselwirkung und beeinflufit dadurch den stratosphirischen Strahlungshaushalt.
Zweitens fithrt die Entstehung von Aerosolpartikeln zu Anderungen in Spurengas-
konzentrationen und zu einer Erhéhung der Partikeloberflichendichte.

3.4.1 Vulkanisches Aerosol

Der EinfluB vulkanischer Aerosole auf den Strahlungshaushalt der Erde dufert sich
in zweierlel Weise. Zum einen fithrt das Vorhandensein des partikuldren Materials
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durch verstiarkte Absorption von Solarstrahlung zu einer Temperaturerhthung in
der Stratosphire. Beispielsweise sind nach dem Ausbruch des Mt. Pinatubo Tem-
peraturdifferenzen von bis zu +3,5 K gegeniiber dem langjahrigen Mittel beobach-
tet worden [Labitzke und McCormick, 1992]. Auf dem 30 hPa Druckniveau liegen
die Abweichungen der Monatsmitteltemperaturen im September und Oktober 1991
bei +2,5 K. Die zweite Auswirkung betrifft die Temperaturentwicklung in der Tro-
posphére. Stratospharische Aerosole erhéhen die Albedo und verringern damit die
solare Einstrahlung am Erdboden. Gleichzeitig fiihren die Aerosolpartikel zu einer
Reflexion der thermischen Infrarotstrahlung, die von der Erdoberfliche emittiert
wird. Beide Prozesse wirken in die entgegengesetzte Richtung. Eine hohere Albedo
verursacht geringere Temperaturen in der Troposphére, der Treibhauseffekt hat eine
Temperaturerhhung zur Folge. Nach Untersuchungen von Lacis et al. [1992] tiber-
wiegt fiir Partikel mit kleineren effektiven Radien als etwa 2 pm der Albedoeffekt,
erst fiir groBere Teilchen dominiert der Treibhauseffekt. Da der mittlere Radius
des vulkanischen Aerosols zwischen 0,1 und 0,2 pm liegt, sollte man nach starken
Vulkanausbriichen eine Abkithlung in der Troposphére erwarten.

Die Modellierung des atmosphéarischen Strahlungshaushalts nach dem Ausbruch
des El Chichén im Jahr 1982 liefert in der Tat troposphérische Temperaturernied-
rigungen um etwa —0,4 K in der Nordhemisphire [z.B. Harshvardhan et al., 1984].
Die numerische Simulationen zeigen aber auch, daff die zeitliche Entwicklung der
Troposphirentemperatur mit einer Zeitkonstanten von etwa & Jahren auf die vulka-
nische Storung reagiert. In der Stratosphare ist die Antwortzeit mit einem Monat
wesentlich kiirzer. Da die Abklingzeit der vulkanischen Aerosolschicht weniger als
ein Jahr betrigt (vgl. Abschnitt 10.1), kann sich in der Troposphére kein Gleichge-
wichtszustand einstellen [Lenoble, 1984].

Eine Temperaturreduktion in der Gréfienordnung von —0,4 K ist anhand von Be-
obachtungsdaten schwer nachzuweisen, da sie von dynamischen Vorgéngen in der
Atmosphire {iberdeckt wird. Untersuchungen der klimatischen Auswirkungen von
Vulkanausbriichen der letzten 100 Jahre durch Robock und Mao [1992] ergeben,
daf die mittleren Oberflichentemperaturen in dem dem Ausbruch folgenden Win-
ter im Mittleren Osten tiefer, in Nordamerika und Eurasien dagegen hoher als im
langjahrigen Mittel gewesen sind [siehe auch Halpert ef al., 1993]. Die Ursache
hierfiir ist zum Teil dynamischer Natur. Die Temperaturerhdhung in der tropischen
Stratosphire fiihrt zu einem erhdhten meridionalen Temperaturgradienten, der zo-
nale Windstrémungen in mittleren und hohen Breiten intensiviert. In der Folge
wird verstirkt warme Meeresluft {iber die nordamerikanischen und eurasischen Kon-
tinente transportiert. Diese fithren dort zu einer Erh6hung der beobachteten mitt-
leren Temperatur. In fropischen Breiten dagegen iiberwiegt die Abkiihlung durch
verminderte solare Einstrahlung und es kommt zu einer Temperaturerniedrigung.

3.4.2 Polare stratosphirische Wolken

PSW haben in zweifacher Weise Auswirkungen auf den Strahlungshaushalt der Stra-
tosphire [Pollack und McKay, 1985; Kinne und Toon, 1990]. Zum einen erhhen sie
die optische Dicke des stratosphirischen Aerosols. Zum zweiten fiilhrt das Ausfrie-
ren von HNOj3 und ;0 zu einer Verringerung der molekularen Absorption solarer
oder thermischer Strahlung durch diese Spurengase. Die Wechselwirkung von PSW
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mit der Solarstrahlung ist von geringerer Bedeutung, da PSW bevorzugt wahrend
Perioden grofler Sonnenzenitwinkel auftreten. Simulationsrechnungen mit Strah-
lungsmodellen ergeben, dafl Typ I-PSW sich nicht signifikant auf die Strahlungsbi-
lanz der Stratosphire auswirken. Die Temperaturvariationen liegen im Bereich von
+0,1 K/d. Optisch dicke PSW vom Typ II kdnnen zu einer stirkeren Abkithlung
bzw. Erwirmung zwischen —0,2 und +1,0 K/d fiihren [Kinne und Toon, 1990].
Das Vorzeichen der Temperaturentwicklung ist abhingig von der Intensitdt und
spektralen Verteilung der aufsteigenden thermischen Infrarotstrahlung und damit
von der Bodentemperatur. Uber kalten Oberflichen wie beispielsweise dem ant-
arktischen Kontinent erwartet man eine Abkiihlung, iiber warmen Oberflichen eine
Erwérmung.

Die eigentliche Bedeutung der PSW ist in ihrer Rolle zu sehen, die siein der Strato-
sphirenchemie spielen. Zwei Prozesse sind hier von besonderer Wichtigkeit. Erstens
stellen die PSW-Partikel Oberflichen fiir heterogene Reaktionen zur Verfiigung, in
denen inaktive Chlor-Verbindungen, die nicht am katalytischen Ozonabbau teilneh-
men, zu aktiven Verbindungen umgewandelt werden [Tolbert et al., 1987; Tolbert
und Middlebrook, 1988a; Tolbert et al., 1988b; Anderson et al., 1991]. Zu diesen
inaktiven Verbindungen oder Reservoirspezies gehdren CIONO; und HCL. Aktive
Chlorverbindungen, wie z.B. Chlormonoxid oder atomares Chlor, kénnen entweder
selbst Ozon katalytisch abbauen, oder sie sind, wie z.B. Cl,, Vorlaufersubstanzen,
die sich photolytisch in ozonabbauende Verbindungen spalten lassen.

Fiir die effektive Umwandlung der Reservoirspezies in aktive Chlorverbindungen
miissen Stickoxide aus der Gasphase entfernt werden, um die Riickreaktion von ClO
in Chlornitrat zu unterbinden. Dieser Denitrifizierungsprozef} ist der zweite wichtige
Vorgang, der durch das Ausfrieren der PSW-Partikel verursacht wird. Wachsen die
Teilchen zu Typ II-Partikeln mit Durchmessern von mehreren Mikrometern heran,
kénnen sie unter dem EinfluB der Gravitation innerhalb weniger Tage um einige
Kilometer sedimentieren. Die Folge ist eine dauerhafte Abnahme der Stickoxidmi-
schungsverhéltnisse im betrachteten Héhenbereich. Dieser Prozef ist sehr effektiv;
auf diese Weise kann das Volumenmischungsverhaltnis von HNO3 um bis zu 80%
abnehmen. In-situ-Untersuchungen der antarktischen Stratosphére liefern im Ok-
tober HNOjs-Mischungsverhaltnisse von 1-2 ppbv. Das HNO3z-Mischungsverhaltnis
liegt damit im antarktischen Frithling um etwa 3 ppbv unter dem Vergleichswert des
Monats Juni [Salawitch et al., 1988; Fahey et al., 1990].
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Kapitel 4

Dynamische Prozesse
in der polaren Stratosphéire

Die Dynamik der polaren Stratosphire wihrend der Polarnacht ist bestimmt von
einem starken Westwindband im Hohenbereich oberhalb von etwa 15 km. Das Ma-
ximum der zonalen Geschwindigkeitskomponente dieses Starkwindsystems befindet
sich auf einer geographischen Breite von etwa 60°. Es markiert die Grenze des Po-
larwirbels, der im folgenden auch als Vortex bezeichnet wird. Die Windstrémung
erschwert oder verhindert sogar den Transport von Luftpaketen iiber die Wirbel-
grenzen hinweg und fithrt damit zu einer Isolation polarer Luftmassen.

Bevor ich niher auf Ursachen fiir die Entstehung des Polarwirbels und seine Aus-
wirkungen eingehe, werden in den folgenden Abschnitten zwei Gréflen, die poten-
tielle Temperatur § und die potentielle Wirbelstirke @, definiert. Es zeigt sich
ndmlich, daBl die geometrische Héhe und die geographische Breite ungeeignete Ko-
ordinaten fiir die Diskussion dynamischer Prozesse in der polaren Stratosphére sind.
Die Position des Wirbelzentrums weicht oft erheblich vom geographischen Pol ab.
Trajektorien von Luftpaketen verlaufen in der Regel nicht in konstanter geome-
trischer Hohe. Die Darstellung dynamischer Vorgénge als Funktion von § und @
erméglicht eine dem Problem angemessenere Beschreibung [Hoskins et al., 1985].

An dieser Stelle mochte ich eine Bemerkung zum Gebrauch der Begriffs ,,Hohe
in dieser Arbeit einschieben. Im folgenden werden Hohenprofile diskutiert, die von:

geometrische Hohe | geopotentielle Hohe
[km] [km]
5 4,996
10 9,984
15 14,965
20 19,937
25 24,902
30 29,859
40 39,750
50 49,610

Tabelle 4.1: Zusammenhang zwischen geometrischer und geopotentieller Hshe [USSA, 1976].
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pot. Temperatur Hohe Standardabweichung
(K] [km] [km]
300 8,1 0,83
325 10,4 0,50
350 12,1 0,47
375 13,9 0,46
400 15,6 0,45
425 17,1 0,44
450 18,4 0,41
475 19,7 0,40
500 20,8 0,33
550 22,7 0,36
600 24,3 0,41
650 25,8 0,50
700 27,0 0,58

Tabelle 4.2: Zusammenhang zwischen Hohe und potentieller Temperatur fiir die Wintermonate
in der polaren Stratosphire. Als Maf fiir die Variabilitat ist zusitzlich die Standardabweichung
der geometrischen Hohenwerte angegeben.

unterschiedlichen Mefisystemen aufgenommen worden sind. Ballongetragene Ra-
diosonden liefern Druck- und Temperaturprofile. Diese werden durch Integration
der hydrostatischen Gleichung als Funktionen der geopotentiellen Héhe dargestellt.
Lidar-Systeme dagegen messen Streukoeffizienten in Abhédngigkeit von der geome-
trischen Hohe. Wie in Tab. 4.1 gezeigt wird, betragt der Unterschied zwischen
geopotentieller und geometrischer Hohe in 20 km Héhe etwa 60 m [USSA, 1976].
Diese Differenz ist etwa 30% der Hohenaufldsung des Aerosol-Lidars (vgl. Kap. 7).
Ich werde daher im folgenden den Unterschied zwischen geometrischer und geopo-
tentieller Hohe vernachlissigen und einheitlich den Begriff ,,Hohe benutzen.

4.1 Potentielle Temperatur

Die potentielle Temperatur 8 ist per definitionem die Temperatur, die ein Luftpaket
besitzt, nachdem es adiabatisch, also ohne Zu- oder Abfuhr von Warmeenergie, von
der Temperatur 7' und dem Druck p auf einen Referenzdruck py komprimiert oder
expandiert worden ist [z.B. Andrews, 1987; Rogers und Yau, 1989],

c:cv
()
p

Hier bezeichnet ¢, = 1005 Jkg~! K! die spezifische Warme von Luft bei konstantem
Druck, ¢, = 718 Jkg~' K~! ist die spezifische Warme bei konstantem Volumen. Der
Referenzdruck betrigt po = 1000 hPa. Adiabatische Transportprozesse finden auf
Flachen konstanter potentieller Temperatur statt. Diese Flichen werden auch als
Isentropen bezeichnet.

Da in einer statisch stabilen Atmosphére die potentielle Temperatur monoton mit
der Hohe zunimmt, kann man § als Hhenvariable interpretieren. Tabelle 4.2 gibt
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einen Uberblick iiber die Héhenbereiche, in denen bestimmte Niveaus der potenti-
ellen Temperatur in der polaren Stratosphire wihrend der Wintermonate zu finden
sind.

4.2 Potentielle Wirbelstarke

Ein quantitatives Ma$ fiir die polare Zirkulation ist die potentielle Wirbelstirke Q.
Sieist in der hydrostatischen Naherung gegeben durch [z.B. Houghton, 1977; Hoskins
et al., 1985]

08
Q~ —gg (F+0), (4.1)

wobei f den Coriolis-Parameter und ¢ = (V x @)y die §-Komponente der Rotation
des Windfeldes @ bezeichnet. Die Einheit von @ ist nach Gl. 4.1 Km?s™*kg~!.
Ich werde im folgenden fiir 107 Km?s 1kg~! die Abkiirzung 1 PWE (potentielle
Wirbelstdrkeneinheit) benutzen. Die potentielle Wirbelstarke ist fiir adiabatische
Transportprozesse eine erhaltene Gréfie. ) ist daher dem Mischungsverhéltnis einer
chemischen Substanz vergleichbar, fiir die keine Quellen oder Senken vorhanden ist.

Anhand von Druck-, Temperatur- und Windfeldern kann die potentielle Wir-
belstérke nach Gl. 4.1 berechnet und auf Isentropen graphisch dargestellt werden
[Hoskins et al., 1985; Knudsen et al, 1992]. Diese Stratosphdrenkarten zeigen
wihrend der Polarnacht eine in der Regel monotone Zunahme der potentiellen Wir-
belstirke mit abnehmender Distanz zum Wirbelzentrum. In der Zone, in der die
héchsten zonalen Windgeschwindigkeiten auftreten, nimmt das Betragsquadrat des
Gradienten von @) — ermittelt auf der Fliche konstanter potentieller Temperatur
— maximale Werte an. Man definiert daher die Wirbelgrenze als den Bereich, in
dem dieser Meridionalgradient von ) maximal wird. In grober Niherung kann man
davon ausgehen, daB auf der 425 K-Isentrope die Wirbelgrenze bei etwa 21 PWE,
auf 475 K bei etwa 36 PWE und auf 550 K bei etwa 70 PWE zu finden ist [Knudsen
et al., 1992].

4.3 Der Polarwirbel

Das Temperaturprofil in der polaren Stratosphire wihrend des Polarsommers ist
charakterisiert durch einen positiven Temperaturgradienten im Hohenbereich zwi-
schen der Tropopause in etwa 8-10 km Hohe und der Stratopause in etwa 50 km
Hohe. Diese Temperaturzunahme wird durch die Absorption von Solarstrahlung
im ultravioletten Spektralbereich durch das Spurengas Ozon verursacht. Es be-
steht ein Strahlungsgleichgewicht zwischen Erwarmung durch UV-Absorption und
Auskithlung durch Emission im infraroten Bereich des Spektrums.

4.3.1 Entstehung des arktischen Vortex

Mit Beginn der Polarnacht geht der solare Energieeintrag zuriick und die Strato-
sphére kiihlt sich ab. Als Folge der Abkiihlung sinken die stratosphérischen Luft-
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schichten ab und es bildet sich ein meridionaler Druckgradient aus. Die Komprimie-
rung der Luftpakete wihrend des Absinkens fithrt wiederum zu einer Temperatur-
erhdhung, die dem Auskiihlen entgegenwirkt. Unterhalb von 30 km stellt sich ein
neues Strahlungsgleichgewicht ein und die Absinkbewegung geht zuriick [Schoeberl
und Hartmann, 1991]. Unter dem Einflufl der Coriolis-Kraft werden die Luftpa-
kete, die der meridionalen Druckgradientenkraft folgen, nach Osten abgelenkt. In
der mittleren und oberen Stratosphire entsteht eine Zone starker Westwinde mit
Windgeschwindigkeiten von {iber 100 m/s [Schoeberl und Hartmann, 1991; Schoe-
berl et al., 1992]. Der Bereich dieses Starkwindbands definiert die Grenzen des
Polarwirbels.

Die innerhalb des Wirbels aus der oberen Stratosphire absinkenden Luftmassen
fithren die in ihnen enthaltenen Spurengasmischungsverhéltnisse mit sich. Zwar
sind auferhalb des Wirbels die Absinkraten u.U. gréfler, da die Luft warmer ist
und damit die erreichbaren Abkiihlraten gréfier sind, jedoch fiihrt hier die Aktivitat
planetarischer Wellen zu einer stdrkeren meridionalen Durchmischung als innerhalb
des Vortex und verhindert vertikale Verschiebungen von Mischungsverhéltnissen.
Beide Prozesse, die Absinkbewegung innerhalb und die Durchmischung aufierhalb
des Wirbels, verursachen eine scheinbare vertikale Verschiebung von etwa 2-3 km
wahrend der Wintermonate [Schoeberl und Hartmann, 1991].

4.3.2 Unterschiede zwischen arktischem
und antarktischem Vortex

Der Polarwirbel der Siidhemisphére ist in der Regel stirker ausgepragt als der ark-
tische Vortex. Er {iberdeckt eine gréflere Flache, es werden tiefere Temperaturen
beobachtet und die polare Zirkulation ist {iber einen lingeren Zeitraum hin stabil.

Die Ursachen fiir die Labilitit des arktischen Wirbels sind Stérungen der arkti-
schen Zirkulation durch planetarische Wellen. Diese periodischen Dichteschwankun-
gen sind troposphéarischen Ursprungs. Sie werden durch Gebirgszige angeregt und
breiten sich in die Stratosphire aus. Aufgrund der mit der Hohe abnehmenden Luft-
dichte nimmt die Amplitude der Welle wahrend ihrer Ausbreitung exponentiell zu
und fihrt schlieBlich zu einer lokalen Instabilitit der Atmosphére mit der Folge der
Dissipation der Wellenenergie [McIntyre und Palmer, 1983]. Eine derartige Stérung
ist in der Regel von Temperaturerhdhungen begleitet. So ist beispielsweise im Ja-
nuar 1992 in der arktischen Stratosphire eine Temperaturerh6hung von mehr als
50 K innerhalb weniger Tage beobachtet worden [Naujokat et al., 1992]. Reicht
die Temperaturerh6hung aus, um das Vorzeichen des meridionalen Temperaturgra-
dienten umzukehren und wechselt dariiberhinaus die vorherrschende zonale Luft-
stromung ihre Richtung, spricht man von einer Stratospharenerwarmung [Naujokat

et al., 1992].

Aufgrund der unterschiedlichen Orographie der Antarktis sind Stérungen der po-
laren Zirkulation durch planetarische Wellen in der Siidhemisphére von geringerer
Bedeutung als in der Arktis. Der Temperaturhaushalt des antarktischen Wirbels
ist daher in erster Linie strahlungsdominiert. Dies hat zur Folge, dafl der antarkti-
sche Vortex bis mindestens Anfang oder Mitte Oktober bestehen bleibt. Der Wirbel
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stabilisiert den chemisch gestérten Zustand der Stratosphére solange, bis die im Ok-
tober beginnende solare Einstrahlung den katalytischen Ozonabbau initiieren kann
[Anderson et al., 1991]. In der Arktis dagegen fithren Stérungen der polaren Zirku-
lation bereits im Februar zum Einfliefen von Luft subpolarer Herkunft und damit
zu einem Riickgang der erhdhten ClO-Mischungsverhiltnisse. Zu diesem Zeitpunkt
ist der groBte Teil des Wirbels noch nicht von Sonnenlicht beschienen und ein chemi-
scher Ozonabbau, der in Grad und Ausdehnung mit dem antarktischen vergleichbar
wére, tritt nicht auf.
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Kapitel 5

Molekiil- und Partikelstreuung

Die Laserstrahlen, die das Aerosol-Lidar emittiert, werden von den Molekiilen der
Atmosphire und dem suspendierten partikuliren Material gestreut und absorbiert.
Ersteres bezeichnet man als Molekiilstreuung, letzteres als Partikelstreuung, falls
die Ausdehnung des streuenden Objekts von gleicher GréBenordnung wie die Wel-
lenldnge ) des eingestrahlten Lichts ist [z.B. Kerker, 1969; Jackson, 1983; van de
Hulst, 1957; Bohren und Huffman, 1983]. Der Spezialfall der Streuung an einer
optisch homogenen Kugel heifit Mie-Streuung. Die Wechselwirkung von Licht mit
Objekten, deren Dimensionen sehr viel grofier als A sind, wird durch die Gesetze der
geometrischen Optik beschrieben [z.B. Born und Wolf, 1980]. Die Wirkungsquer-
schnitte fiir Molekiil- und Partikelstreuung sind abhingig von der Wellenlénge des
eingestrahlten Lichts sowie von den optischen Eigenschaften und der Dimension des
streuenden Teilchens.

In den folgenden Abschnitten werden einige Aspekte der Molekiil- und Partikel-
streuung diskutiert, die fiir die vorliegende Arbeit von Bedeutung sind. Da in den
Aerosol-Lidar-Messungen neben der Intensitit auch die Anderung des Polarisations-
zustands der emittierten Lichtwelle bestimmt wird, beginne ich die Darstellung mit
der Definition von Stokes-Vektoren und Miiller-Matrizen. Im Anschluf wird auf die
Berechnung von Molekiil- und Partikelstreukoeffizienten eingegangen.

5.1 Stokes-Vektoren und Miiller-Matrizen

Im folgenden betrachte ich eine quasi-monochromatische elektromagnetische Welle
der Frequenz v mit dem Wellenvektor k&,

E(ty= (By(t) &) + Ev(t)éy) exp (i (k7 — 2mvt)) .

Hier bezeichnen ¢ und é, die Einheitsvektoren senkrecht zur Ausbreitungsrichtung
sowie £)|(t) und F (t) den Betrag der elektrischen Feldstarke in Richtung von é; und
é1. Auf einer Zeitskala, die deutlich gréfier als die inverse Frequenz ist (T > 1/v),
kann die Lichtwelle durch vier Gréfen charakterisiert werden: die Intensitdt der 1-
und der ||-Komponente, die Phasendifferenz zwischen der 1- und der ||-Komponente
und der prozentuale Anteil des vollstindig polarisierten Lichts. Es gibt verschiedene
Moglichkeiten der Darstellung dieser vier-elementigen Gréfie [van de Hulst, 1957,
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Shurcliff, 1962; Clarke und Grainger, 1971; Bohren und Huffman, 1983]. Ungeaclitet
der differierenden Definitionen bezeichnet man diese Gréfie als Stokes-Vektor P =
(P, Py, Ps, Py). Ich folge der Notation von Bohren und Huffman [1983],

P = (B EIT + E, ET)

P (B B — EL ET)

Py (Ey EL + EL E}))

P, = i(E[lEI"‘EJ_E(T) .

1l

Die zeitliche Mittelung, angedeutet durch die eckigen Klammern, erfolgt iiber einen
Beobachtungszeitraum T > 1/v. Ej ist die komplex Konjugierte von Ej. P ist
proportional zur Gesamtintensitit der Lichtwelle, P, ist proportional zur Intensitat
des parallel (0°) oder senkrecht (90°) polarisierten Anteils, P; ist proportional zur
Intensitat des unter 45° oder 135° polarisierten Anteils und Py ist proportional zur
Intensitit des zirkular polarisierten Anteils [Bohren und Huffman, 1983]. Da im
Rahmen dieser Arbeit die Absolutbetrige von Lichtintensitéten nicht von Belang
sind, identifiziere ich im folgenden P, mit der Gesamtintensitét. Entsprechend ver-
fahre ich fiir P;, Ps und Py. Der polarisierte Anteil der Lichtwelle ist gegeben durch

V(P2)? + (Po)? + (Py)?
p= P, .
Man bezeichnet p als Polarisationsgrad [van de Hulst, 1957; Bohren und Huffman,
1983). Vollstindig parallel oder senkrecht polarisiertes Licht besitzt demnach einen
Polarisationsgrad von eins. Fiir parallel bzw. senkrecht linear polarisiertes Licht
(P; =0 = P,) definiere ich die Depolarisation ¢ durch die Beziehung

P-P
P+ P
1-p

1+p'

)

Beschreibt der Stokes-Vektor P die aus einem Atmosphérenvolumen zuriickgestreute
Lichtwelle, werde ich im folgenden § auch als Volumendepolarisation bezeichnen.

Aufgrund der Linearitst der elektromagnetischen Wechselwirkung kénnen die
Komponenten des Stokes-Vektors einer gestreuten Lichtwelle P" als Linearkombina-
tion der Stokes-Komponenten des einfallenden Lichts P¢ dargestellt werden,

Pr=FP.
Die 4 x4-Matrix F' bezeichnet man als Miiller-Matrix. Jeder StreuprozeB 148t sich in
eindeutiger Weise durch eine Miiller-Matrix beschreiben. Dies gilt fiir die Streuung

an Molekiilen oder Partikeln, aber auch fiir die Transmission durch Linearpolarisa-
toren oder Verzdgerungsplatten und fiir die Reflexion an Oberflichen.

5.2 DMolekiilstreuung

Die Streuung einer elektromagnetischen Welle an Molekiilen oder Atomen bezeichnet
man als Molekiilstreuung. Das Streuspektrum enthilt Komponenten der Rayleigh-
Streuung und der Vibrations-Raman-Streuung [Young, 1981]. Letztere werden durch
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GO

T?=1+% TP =

: ToP=1+1¢

'
v

Ty=% |T=%+01+§5cs0)| T;=5F+(1+5)cos’(0)

4, P

To=1+% | T0 =%+ (L+5)cos?(8) | Tg = 14+ 1 + (1 + 55) cos’(6)

Tabelle 5.1: Depolarisationsfaktoren fiir Rayleighstreuung. 6 ist der Streuwinkel und e der An-
isotropiefaktor. Die Superskripts s, p und o bezeichnen senkrecht und parallel polarisiertes sowie
unpolarisiert einfallendes Licht. Die Subskripts s, p und o kennzeichnen die senkrecht und parallel
polarisierte Komponente der Streustrahlung sowie die Summe der beiden Komponenten [Young,
1982].

Anderungen von Vibrationszustinden des streuenden Molekiils verursacht. Das
Rayleigh-Spektrum seinerseits besteht aus der zentralen Cabannes-Linie und Ro-
tations-Raman-Linien. Ebenso wie die Cabannes-Linie sind auch die Vibrations-
Raman-Linien von Rotations-Raman-Linien umgeben. Die Frequenzdifferenzen zwi-
schen den Raman-Linien und der zentralen Cabannes-Linie sind jeweils molekiilspe-
zifisch.

Die spektrale Aufldsung AM/A des Aerosol-Lidar-Detektors betragt etwa 0,01
bis 0,03 (vgl. Abschnitt 7.4). Eine Trennung des Rotations-Raman-Spektrums von
der Cabannes-Linie ist mit dieser geringen Auflésung nicht moglich und ich be-
schrénke mich daher in der folgenden Diskussion auf die Beschreibung der Rayleigh-
Streuung,.

5.2.1 Rayleigh-—Streuquerschnitt

Der differentielle Rayleigh-Streuquerschnitt dos /d)(4, ¢) fiir linear polarisiert ein-
gestrahltes Licht ist [Jackson, 1983; Kerker, 1969; Young, 1981]

daSRf;y 72 |m())? - 12

a0 (0,¢) = (NMol)2 )4

(T2(8,¢) cos® ¢ + T?(0,€) sin® $) . (5.1)

Der Winkel 8 bezeichnet den Streuwinkel, ¢ den Winkel zwischen der Polarisations-
ebene des einfallenden Lichts und der Streuebene, A die Wellenlinge und A™M°! die
Molekiilteilchendichte. Der Brechungsindex m()) ist eine Funktion der Wellenlange;
im sichtbaren Spektralbereich ist die effektive Wellenléngenabhéngigkeit des Streu-
querschnitts etwa proportional A-4,08 [Penndorf, 1957; Young, 1982]. Die Fakto-
ren TY(0,¢) hingen ab von ¢ und dem Anisotropiefaktor . Tab. 5.1 listet T¥(9, €)
fiir verschiedene Polarisationszustinde des einfallenden und gestreuten Lichts auf.
Mit den von Young [1981] zitierten Resultaten von Laboruntersuchungen, die bei
Wellenldngen von 488 und 515 nm durchgefiihrt worden sind, erhélt man als Wert
fiir den Anisotropiefaktor ¢ = 0,2163. Diesen Wert werde ich im folgenden der
Auswertung bei der Lidar-Wellenldnge von 532 nm zugrunde legen.

Der Rayleigh-Riickstreuquerschnitt berechnet sich mittels Gl. 5.1 und Tab. 5.1 zu

(5.2)

da?‘t;y (b=r) = dagfﬁ' _ 72 m(A)? —1]2 (1 E)
a0 ) (AMol)2 34 5/
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Den totalen Rayleigh-Streuquerschnitt erhalt man durch Integration von GI. 5.1
iber den gesamten Raumwinkel

hy _ ST MO 1P (o 2

R (1 9). (5.3)

Aus Gl 5.2 und 5.3 folgt, daB das Verhiltnis von totalem Rayleigh-Streuquerschnitt
zu Rayleigh-Riickstreuquerschnitt eine Konstante ist,

Ray
LRay — Tstr

dopay 1dQ
87 45+ 10¢

3 45+ 7€ (5.4)

Im folgenden werde ich LB auch als Rayleigh-Streuverhéltnis bezeichnen. Die
Depolarisation des Lidar-Riickstreulichts fiir einen linear polarisierten, einfallenden
Strahl ist durch

Iy
¥

Je
4e+ 45

0,0141 (5.5)

(5Ray —

2

gegeben.

5.2.2 Streu- und Extinktionskoeffizienten

Fiir die Auswertung der Lidar-Daten erweist sich die Verwendung des Rayleigh-

Rickstreukoeflizienten als sinnvoll. Er ist gegeben durch

dop?
daQ

() = () A

NMel bezeichnet die Molekiilteilchendichte. In analoger Weise ist der Rayleigh-Ex-
tinktionskoeffizient definiert,

aa(N) = o’ N+ o).

ool ist der durch Absorption verursachte Beitrag zum Extinktionskoeffizienten.

5.2.3 Linienbreiten

Die Linienbreite im Streuspektrum ist beeinflufft durch die natiirliche Linienbreite
und die Doppler-Verbreiterung. Dieser Abschnitt enthalt eine Abschétzung dariiber,
inwieweit Linienverbreiterung unter atmosphérischen Bedingungen beriicksichtigt
werden muf.
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Die endliche Lebensdauer angeregter Energiezustinde eines Molekiils fithrt zu
einer natiirlichen Linienbreite (FWHM) von [z.B. Measures, 1984]

AZ

TCcT

AN =

wobei 7 die Lebensdauer des angeregten Zustands und ¢ die Lichtgeschwindigkeit
bezeichnet. Mit 7 = 1078 sec und A = 532 nm ergibt sich eine Linienbreite von
etwa 0,01 pm. Diese Linienbreite liegt um fast sechs Gréfilenordnungen unter den
Halbwertsbreiten der im Detektor des Aerosol-Lidars verwendeten Interferenzfilter
und wird daher im folgenden vernachlissigt (vgl. Abschnitt 7.4).

Ein Molekiil, das sich in Richtung des einfallenden Strahls mit der Geschwindig-
keit v, bewegt, wird aufgrund des Doppler-Effekts Licht mit der Frequenzverschie-
bung

Uz

emittieren. vq bezeichnet die Frequenz des Streulichts im Bezugssystem des Mo-
lekiils. Unter der Annahme einer Maxwellschen Geschwindigkeitsverteilung erhéalt
man eine Linienbreite (FWHM) von

2 In(2) kT

m c?

AX =2

m bezeichnet die mittlere Molekiilmasse. Fiir Ap = 532 nm und 7" = 220 K betragt
die Linienbreite 1,5 pm. Die Dopplerlinienbreite ist damit fast vier Gré8enordnungen
geringer als die Breite der Interferenzfilter und wird daher im folgenden ebenso wie
die natiirliche Linienbreite nicht berlicksichtigt.

5.3 Mie-Streuung

Die Streuung von elektromagnetischen Wellen an Objekten, deren Ausdehnung mit
der Wellenlénge des eingestrahlten Lichts vergleichbar ist, bezeichnet man als Parti-
kelstreuung. Nur fiir wenige, spezielle Teilchenformen existieren analytische Losun-
gen dieses Streuproblems. Die fiir Aerosoluntersuchungen wichtigste analytische
Losung ist die Streuung an einer homogenen Kugel (Mie-Streuung). In den ver-
gangenen Jahren sind auch fiir komplexere Teilchenformen Algorithmen zur Be-
rechnung von Wirkungsquerschnitten entwickelt worden [z.B. Chylek et al., 1976;
Wiscombe, 1980; Mugnai und Wiscombe, 1986]. Ein gemeinsames Merkmal aller
dieser Lésungen ist, daf sie nur mit hohem numerischen Aufwand auswertbar sind.
Ich beschrénke mich daher im folgenden auf den vergleichsweise einfachen Fall der
Mie-Streuung.

Die Dimensionen, die das Streuproblem charakterisieren, sind der Kugelradius r
und die Wellenlénge A des einfallenden Lichts. Daraus ergibt sich, daf# die Streueffi-
zienz @5, d.h. der auf das geometrische Profil der Kugel normierte Wirkungsquer-
schnitt
doder /dQ

Tr?

QStr —

b
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nur von dem dimensionslosen Quotienten r/A abhingt. Man definiert daher eine
dimensionslose Gréfie als

und bezeichnet sie als Groflenparameter.

5.3.1 Mie-Streueffizienzen

Die Berechnung der Streueffizienzen erfolgt durch Entwicklung der F-Felder inner-
halb und auflerhalb der Kugel nach Vektorkugelfunktionen unter Beriicksichtigung
der Stetigkeit der Feldkomponenten senkrecht zur Kugeloberfliche. Die Miiller-
Matrix fiir Riickwirtsstreuung an einer homogenen Kugel mit dem Brechungsin-
dex m ist gegeben durch [Bohren und Huffman, 1983]

S 0 0 0
A T P (56)
0 0 0 -5
wobeil
S = i_o:l(—l)" (2n + 1) (an — by)
= mpp(mz) dip,(z)/de — () dipp(m z)/dz
" mp(mz)dé,(z)/de — €u(z) dipn(mz)/dz
b = Pn(me) dip,(z)/de — mp,(z) dipp(mz)/dz
" Pn(mz) dln(z)/dz — m () dipp(mz)/dz

¥n(z) = zja(z)
bule) = b)),
jn(z) und R{(z) sind die sphirischen Bessel- und sphérischen Hankel-Funktionen.

Aus der Form der Miiller-Matrix in Gl. 5.6 ist zu erkennen, daf Mie-Streuung
unter Riickwartsrichtung den Polarisationsgrad der einlaufenden Lichtwelle beim
Streuprozef nicht dndert. Dies ist ein wesentlicher Unterschied zur Rayleigh-Streu-
ung, die nach Gl. 5.5 fiir Riickwértsstreuung eine Depolarisation von §%% = 0,0141
verursacht.

Die Riickstreueffizienz QF berechnet sich zu [Bohren und Huffman, 1983]

d Aer an
R TLL
oo 2
47r1z2 Z(_l)n (2n + 1) (an - bn) . (5.7)

n=1

Il
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Abbildung 5.1: Die Riickstreu- und Extinktionseffizienz einer Kugel mit dem Brechungsindex
1,45 ~ i 0 als Funktion des Grofienparameters z = 27 r/A.

Die Extinktionseffizienz Q¥ ist durch die Reihenentwicklung

Aer
QExt — TExt

Tt
o0

= Yo(ent ) R(an+ b) (5.8)

n=1

gegeben [Bohren und Huffman, 1983]. R(z) bezeichnet den Realteil von .

5.3.2 Streu- und Extinktionskoeffizienten

Ebenso wie fiir Rayleigh-Streuung kann man auch fiir Mie-Streuung Extinktions-
und Riickstreukoeffizienten definieren. Da Partikel mit unterschiedlichen Radien
unterschiedliche Streueffizienzen aufweisen, sind die Wirkungsquerschnitte mit der
GréBenverteilung dN4°* /dr zu wichten. Der Mie-Riickstreukoeffizient ist daher ge-
geben durch

or O.Aer dNAer
gro(am) = [ dr ZE(r, 2, m) S (r)

0 dINAer
= /dr7r7'2 QR%(r, X, m) (r).
] dr
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Entsprechend definiert man den Mie-Extinktionskoeffizienten,

afsm) = [ drofir A m) ()

® Aer
= /dT"ﬂ'T‘z Q< (r, A, m) d]:;r (r). (5.9)
G

Analog zu Gl. 5.4 bezeichne ich im folgenden das Verhaltnis
(3, m)

LAer A — OExt

( ’m) ﬁAer(}\,m)

als Mie-Streuverhaltnis. Im Gegensatz zu L®% weist LA eine deutliche Abhingig-
keit von Wellenlédnge und Brechungsindex auf.

(5.10)

5.3.3 Numerische Berechnung

In der Literatur existieren optimierte Algorithmen zur numerischen Berechnung der
Funktionen j,(z) und A()(z) sowie zur Bestimmung des Abbruchkriteriums in den
Entwicklungen in Gl. 5.7 und 5.8 [Wiscombe, 1980; Bohren und Huffman, 1983].
Fiir die vorliegende Arbeit sind die in Bohren und Huffman [1983] veréffentlichten
Algorithmen verwendet worden.

Abb. 5.1 zeigt die Riickstreu- und Extinktionseffizienz einer Kugel mit dem Bre-
chungsindex 1,45 — ¢0 als Funktion des GréBenparameters . Fir z < 1 ist die
Streueflizienz proportional zu r* (Rayleigh-Streuung), z 3> 1 ist der Bereich der
geometrischen Optik. Charakteristisch fiir Mie-Streueflizienzen sind die Interferenz-
strukturen im Bereich £ > 1. Diese Strukturen werden durch Wellen verursacht,
die sich auf der Oberfliche der Kugel ausbreiten und je nach Kugelradius und Wel-
lenldnge konstruktiv oder destruktiv interferieren.
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Kapitel 6

Lidar-Mefl3verfahren fiir
Stratosphirenuntersuchungen

Fir Untersuchungen des stratosphérischen Aerosols werden verschiedene, zum Teil
komplementére Mefiverfahren eingesetzt. Die mikrophysikalische Struktur des parti-
kulédren Materials wird mit Hilfe von in-situ-Mefisystemen analysiert. Auf optischer
Basis arbeitende Partikelzdhler ermdglichen die Bestimmung von GréBenspektren
[2.B. Hofmann et al., 1989; Rosen und Kjome, 1991; Deshler et al., 1991]. Die
Probennahme und anschliefende Analyse im Labor liefert Aussagen iiber die che-
mische Zusammensetzung [z.B. Junge et al., 1961; Dye et al, 1992). Diese in-
situ-Instrumente werden von Ballons oder Flugzeugen in die Stratosphére getragen;
die Mefidauer ist daher in der Regel auf einen Zeitraum von wenigen Stunden be-
grenzt. Mit Fernerkundungsverfahren kann dagegen die zeitliche Entwicklung des
stratosphérischen Aerosols tiber die fiir klimatologische Untersuchungen relevan-
ten Zeitrdume von Monaten bis Jahren aufgezeichnet werden. Satellitengestiitzte
Instrumente erlauben eine grofie rdumliche Abdeckung der Atmosphére. Ferner-
kundungssysteme, die vom Boden aus betrieben werden, iibertreffen in der Regel
Satelliteninstrumente in bezug auf die riumliche und zeitliche Auflésung. Allerdings
liefern bodengestiitzte Systeme nur Informationen tiber einen begrenzten rdumlichen
Bereich, sodaf} fiir die Dateninterpretation oft Ergebnisse anderer Messungen her-
angezogen werden.

In diesem Kapitel beschranke ich mich auf die Diskussion des Lidar-Verfahrens.
Das Akronym Lidar steht fiir light detection and ranging. Man kénnte dies frei
mit ,Erkennung und Entfernungsbestimmung mit Hilfe elektromagnetischer Strah-
lung im infraroten, sichtbaren und ultravioletten Spektralbereich® iibersetzen. Das
MeBprinzip entspricht dem Radar-Verfahren; man bezeichnet Lidar daher auch als
optisches Radar. Das Lidar-Verfahren zahlt zu den aktiven Fernerkundungsme$-
methoden. Ein Laserpuls wird {iber eine geeignete Aussendeoptik vertikal in die
Atmosphére emittiert. Die Molekiile der Luft und die in der Atmosphére suspen-
dierten Partikel streuen und absorbieren das Laserlicht (vgl. Kap. 5). Das Signal
erfahrt auf seinem Weg durch die Atmosphére zusatzlich eine Abschwéchung durch
Absorption und Streuung.

Das in Riickwértsrichtung gestreute Licht wird von einem Teleskop aufgefangen
und auf ein Detektorsystem fokussiert. Dieses weist die Intensitit des Riickstreusi-
gnals mit empfindlichen Photodetektoren nach und speichert das Zeitverhalten der
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Detektorsignale in hoher zeitlicher Aufldsung ab. Aus der Zeitdifferenz ¢ zwischen
Emission und Detektion 148t sich die Héhe z berechnen, in der der Streuprozefl
stattgefunden hat,

ct
2= —.
2

Die Hohenaufldsung eines Lidars wird theoretisch durch die Pulslinge des emit-
tierten Lasersignals 7 begrenzt; in der Praxis liegt die erreichte Héhenauflésung
mindestens eine GréfSenordnung dariiber [Measures, 1984].

In Abhingigkeit von der untersuchten Fragestellung werden verschiedene Lidar-
Verfahren eingesetzt. Zu den wichtigsten zihlen die folgenden drei Verfahren:

e Das Rayleigh- oder Riickstreu-Lidar detektiert auf der emittierten Wellen-
linge. Das detektierte Spektrum umfafit in der Regel die Cabannes-Linie und
die Rotations-Raman-Linien.

e Das Differential absorption lidar oder DIAL-Lidar bestimmt Héhenprofile von
Spurengaskonzentrationen. Dies wird durch Emission zweier Wellenldngen
erreicht. Eine Wellenlidnge ist auf eine Absorptionslinie des zu messenden
Spurengases abgestimmt, die zweite liegt im Bereich neben der Linie. Durch
Vergleich beider Riickstreusignale lassen sich Héhenprofile von Spurengaskon-
zentrationen berechnen.

e Die Molekiile der Atmosphire emittieren nach dem Einstrahlen einer Licht-
welle neben der Cabannes-Linie auch Raman-verschobene Linien, wobei die
Frequenzverschiebung zwischen eingestrahlter und emittierter Linie charak-
teristisch fiir ein bestimmtes Molekiil ist. Lidar-Systeme, die zusétzlich zum
elastischen Signal diese Raman-Linien detektieren, bezeichnet man als Raman-
Lidar. Ein Raman-Lidar erlaubt die Separation der durch Streuung an Aero-
solen und und der durch Streuung an Molekiilen verursachten Beitrdge zum
Riickstreusignal, da im Partikelstreuspektrum keine Raman-Linien vorhanden
sind.

Da die dieser Arbeit zugrundeliegenden Messungen mit einem Riickstreu-Lidar
durchgefiithrt worden sind, werde ich mich in der folgenden Diskussion auf diesen
Lidar-Typ beschranken.

6.1 Lidar-Gleichung fiir unpolarisiertes Licht

Der Zusammenhang zwischen den physikalischen Atmosphirenparametern und dem
MeBsignal wird durch die Lidar-Gleichung beschrieben. Ich stelle zunéchst die
Lidar-Gleichung fiir ein Riickstreu-Lidar unter der Annahme eines vollstindig de-
polarisierten Emissionsstrahls vor. In Abschnitt 6.2 wird die Diskussion auf den
Fall polarisierter Emission erweitert. Die Intensitit des wihrend des Zeitintervalles
[22/c,2(z + Az)/c] im Detektor nachgewiesenen Streulichts P?%(z,)) ist zunéchst
proportional der Energie des emittierten Laserpulses P¢()). Sie ist zweitens pro-
portional der Summe der Riickstreukoeffizienten (A, z) + B4(), ). Drittens ist
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sie proportional dem Raumwinkel A/2?, unter dem das Streuvolumen die effektive
Teleskopfliche A sieht. SchlieBlich ist zu beriicksichtigen, daB der Laserpuls auf
seinem Weg durch die Atmosphére durch Streuung und Absorption abgeschwicht

wird.

Daher ist der Zusammenhang zwischen emittierter und detektierter Intensitit

gegeben durch [Measures, 1984]

Piz,0) = D)) PS(A)ﬁ. (ﬂR‘”(z,)\)-i-ﬂAer(z,/\)) 0(2) T?*(2,A) Az (6.1)

) = o (- farolieo sl )

wobei
z die Hohe,
Az die Hohenauflésung des Detektors (Az > cr/2),
O(z) den geometrischen Uberlapp zwischen emittiertem Laserstrahl

und Teleskopgesichtsfeld,

D*()) die Empfindlichkeit des Detektorkanals k fiir die Wellenldnge A,
ofl(z,)) den Rayleigh-Extinktionskoeffizienten,

op(z,A) den Partikelextinktionskoeffizienten,

Pe(A) die Intensitat des zum Zeitpunkt ¢ und mit der Wellenlinge A

emittierten Laserlichts,

Pé(z,))  die Intensitit des zum Zeitpunkt ¢ = 2z/c und bei der

Wellenldnge A detektierten Signals und

T(z,A) die Transmission der Atmosphire

zwischen der Beobachtungshéhe 2o und der Héhe z

bezeichnet. Gl. 6.1 ist die Lidar-Gleichung. Sie ist in dieser Form nur giiltig, wenn
die folgenden Voraussetzungen erfiillt sind.

Die optische Dicke der Atmosphiére ist so gering, daf Mehrfachstreuung ge-
geniiber Einfachstreuung vernachléssigt werden kann.

Fiir eine Wellenldnge von 532 nm betragt der Rayleigh-Extinktionskoeffizient
in einer Hohe von 16 km etwa 107% m. oA iibersteigt diesen Wert in der Regel
um nicht mehr als eine GréBenordnung. Daher ist die Annahme korrekt, daf
Einfachstreuung in der Stratosphire der dominierende StreuprozeB ist.

Die Zéhleradditionszeit des Detektors iibersteigt die Pulsldnge des Laserpulses
um mindestens eine Gréfenordnung (vgl. Kapitel 7).

Die Pulslingen der Laser, die in dieser Arbeit zum Einsatz gekommen sind,
liegen zwischen 5 und 10 nsec. Die Hohenauflosung des Detektors betragt
200 m. Dies entspricht einer Additionszeit von etwa 1,33 usec.

Die spektrale Bandbreite des emittierten Laserpulses ist gegeniiber der Wel-
lenléngenabhéngigkeit der Riickstreu- und Extinktionskoeffizienten vernach-
lassigbar gering.

Die Linienbreiten AX/A der Laser betragen zwischen 3 - 10~% und 10™* (vgl.
Tab. 7.1 und 7.2 ). Uber diesen spektralen Bereich hinweg &ndern sich die
Rayleigh-Extinktions- und -Riickstreukoeffizienten um etwa 10~* bis 4 - 10~4.
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Die Wellenldngenabhingigkeit von o™ und f° ist in der Regel geringer als
g Ext g

A™* und liegt daher noch unterhalb dieser Werte. Riickstreu- und Extinkti-
onskoeflizienten kénnen folglich in guter Naherung iiber den Spektralbereich
als konstant angesehen werden.

6.2 Lidar-Gleichung fiir polarisiertes Licht

Enthélt das Emissions- oder Streusignal einen polarisierten Anteil, muB die skalare
Lidar-Gleichung durch eine Beziehung fiir die Stokes-Vektoren ersetzt werden [z.B.
Kavaya, 1987; Anderson, 1989],

Pr(z,)) = (FR gR(z,0) + FA(z) B2 (2,)))
x P*(X) A 0(2) T*(2,)\) Az . (6.2)

52
Es bezeichnet
FRey die Rayleigh-Streumatrix fiir Riickwértsstreuung,
FAe(z)  die Partikelstreumatrix fiir Riickwértsstreuung,
Pe(X) den Stokes-Vektor des mit der Wellenlange A
emittierten Laserlichts und

]3T(z, A)  den Stokes-Vektor des in der Héhe z gestreuten Laserlichts
vor Eintritt in Teleskop und Detektor.

In der Regel dndert ein realer Detektor den Polarisationszustand des Streusignals Pr,
P4 (z,0) = D*P'(2,\). (6.3)

Hier bezeichnet D* die Miiller-Matrix des k-ten Detektorkanals und P?¢ den Stokes-
Vektor des Lichts, dem der Photodetektor im Kanal % ausgesetzt ist. Die Rayleigh-
Streumatrix fiir einen Streuwinkel von 180° hat die Form [van de Hulst, 1957; Bohren
und Huffman, 1983]

51Te 0 0 0
1 0 d54e O 0
FRay 4
BrTe| O 0 —(45+¢) 0 (6:4)
0 0 0 —(45+45¢)

mit dem molekularen Anisotropiefaktor € (vgl. Abschnitt 5.2). Unter der Annahme
einer isotropen, spiegelsymmetrischen Partikelverteilung ist die Streumatrix FAer
gegeben durch [van de Hulst, 1957]

1 0 0 0
O I L (6:5)
0 0 0 —bz)

Da die Form der Partikel in der Regel h&henabhingig ist, sind die positiven Para-
meter a(z) und b(z) Funktionen von . Fir sphérische Partikel gilt @ = 1 = b. Der
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Vorfaktor in Gl. 6.4 garantiert, daB Gl. 6.2 fiir unpolarisierte Emission in die skalare
Form der Lidar-Gleichung {ibergeht.

Im folgenden verzichte ich der Ubersichtlichkeit wegen auf die Indizierung mit
dem Kanalindex k. Ist die Quantenausbeute der Photodetektoren unabhangig vom
Polarisationszustand des eingestrahlten Lichts, hingt die Zahlrate Z(z) im k-ten
Detektorkanal nur von der ersten Komponente von £¢ ab. Unter der Voraussetzung,
daB der Photodetektor nicht {ibersteuert wird, gilt daher

Z(2) = Z°(2) + Z2* = C PX(z) + 2" . (6.6)

C bezeichnet die Detektorempfindlichkeit und Z* die Untergrundzéhlrate im Ka-
nal k.

Fiir parallel bzw. senkrecht linear polarisiertes Emissionslicht (P¢ = (P, P, 0,0))
verbleiben von Gl. 6.2 nur zwei nichttriviale Gleichungen, die skalare Lidar-Glei-
chung und eine Gleichung, die die Depolarisation des Riickstreusignals beschreibt,

Pis) = (F(20) +62(= ) B 50() T A2 (67)

Pi(z,0) = (FR¥ ™ (2,)) + Fi p*(2, 1))

X P5(X) ;42— O0(2) T%(2,\) Az . (6.8)

Fir die Berechnung von AA*"(z,A) wird GL 6.7 verwendet. Gl. 6.8 in Kombina-
tion mit Gl. 6.7 gestattet die Bestimmung der Volumendepolarisation (vgl. Ab-
schnitt 8.2). Wie die Diskussion des Klett-Verfahrens zur Berechnung von Riick-
streukoeflizienten in Abschnitt 8.3 zeigen wird, geniigt fiir die Berechnung von g4
die Kenntnis von P"(z, A) bis auf eine multiplikative Konstante.

6.3 Rickstreuverhiltnis

Der aus Lidar-Messungen abgeleitete Aerosolgehalt in der Atmosphére wird bli-
cherweise in Form des Riickstreuverhiltnisses angegeben. Das Riickstreuverhélt-
nis R ist definiert als

Fir eine aerosolfreie Atmosphire nimmt R den Wert eins an. Ebenso wie das Vo-
lumenmischungsverhéltnis eines Tracers ist das Riickstreuverhéltnis auf einer Zeit-
skala, wahrend der die Zusammensetzung und die GréBenverteilung des Aerosols als
konstant angesehen werden kann, eine konservative Gréfe.
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Kapitel 7

Mehrwellenlangen-Aerosol-Lidar

Seit Sommer 1988 betreibt das Alfred-Wegener-Institut in Zusammenarbeit mit dem
Institut fiir Umweltphysik der Universitdt Bremen ein DIAL-Ozon-Lidar an der
deutschen Arktisforschungsstation (Koldewey-Station) in Ny-Alesund auf Spitzber-
gen (79°N, 12°0). In den Wintern 1988/89 und 1989/90 wurde die Auswertung der
Ozon-Lidar-Messungen durch das Auftreten von polaren stratosphirischen Wolken
(PSW) erschwert. Wie in Abschnitt 1.2 erldutert worden ist, haben PSW eine zen-
trale Funktion fiir die gestorte Stratosphirenchemie in der Antarktis, die fiir Ozon-
abbauprozesse wihrend des antarktischen Frithlings verantwortlich ist. Fir die Be-
antwortung der Frage, inwieweit man die antarktischen Verhéltnisse auf die Arktis
ibertragen kann, ist eine quantitative Charakterisierung des stratospharischen Aero-
sols erforderlich. Weitere Fragestellungen ergaben sich nach dem Vulkanausbruch
auf den Philippinen im Juni 1991. Falls vulkanisches Aerosol als Tracer fungiert, bie-
tet die Beobachtung der zeitlichen und raumlichen Entwicklung des Aerosolgehalts
die Méglichkeit, zum Verstindnis dynamischer Prozesse in der mittleren Atmosphéire
beizutragen. Im Rahmen dieser Arbeit wurde daher fiir die EASOE-MeBkampagne
(Buropean Arctic Stratospheric Ozone Ezperiment) im Winter 1991/92 der Aufbau
und Einsatz eines Aerosol-Lidars geplant.

Aus zeitlichen und finanziellen Griinden wurde auf die Entwicklung eines ei-
genstindigen Aerosol-Lidars verzichtet und stattdessen das DIAL-Lidar fiic Aero-
soluntersuchungen erweitert. Dabei mufite die uneingeschrinkte Funktionalitdt im
Hinblick auf die Ozonmessungen erhalten bleiben. Das DIAL-Lidar emittiert bei
Wellenldngen von 308 und 353 nm (UV). Durch Einbau eines Nd:YAG-Festkorper-
lasers und eines zweiten Aussendezweigs stehen zusétzlich die Emissionswellenléngen
532 nm (VIS) und 1064 nm (IR) zur Verfiigung. Fiir die Detektion dieser vier Wel-
lenldngen wurde ein neuer Mehrwellenlingendetektor aufgebaut. Ein fiinfter Detek-
torkanal bestimmt die Depolarisation bei 532 nm. Die beiden VIS-Kanle werde ich
im folgenden auch als Polarisations- und Depolarisationskanal bezeichnen. Da das
Datenaufnahmesystem des DIAL-Lidars modular aufgebaut ist, war die Erweiterung
von zwei auf vier Kanélen problemlos méglich. Die Datenaufnahme im IR-Kanal
wurde als unabhingiges System auf PC-Basis realisiert.

Die Umbauphase begann im November 1990 mit dem Einbau des Nd:YAG-Lasers.
Erste Testmessungen mit dem DIAL-Detektor konnten im Januar 1991 durchgefiihrt
werden. Nach der Entwicklung und dem Einbau des Mehrwellenldngendetektors
im Spéatherbst 1991 wurde das Aerosol-Lidar am 25. November 1991 in Betrieb
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genommen. Wahrend der WintermeBkampagne 1991/92 arbeitete das Aerosol-Lidar
auf den zwei UV-Wellenlingen (308 und 353 nm) und der VIS-Wellenlénge (532 nm).
In einem weiteren Detektorkanal wurde die Depolarisation des Riickstreusignals bei
532 nm bestimmt.

Der Ausbau des Aerosol-Lidars war im November 1992 mit der Inbetriebnahme
des IR-Empfangszweigs abgeschlossen. Dieser detektiert das Streulicht des bei einer
Wellenldnge von 1064 nm emittierten Laserlichts unter Verwendung eines empfindli-
chen IR-Halbleiterdetektors. Im Winter 1992/93 standen damit vier Wellenldngen-
kanile im ultravioletten (UV), sichtbaren (VIS) und infraroten (IR) Spektralbereich
sowie ein Depolarisationskanal zur Verfiigung.

Das Aerosol-Lidar besteht aus fiinf mechanischen, optischen und elektronischen
Komponenten.

e Als Laserlichtquelle dienen zwei leistungsstarke Lasersysteme, die Energie in
drei spektralen Bereichen mit hoher Pulsenergie und Pulsrate bereitstellen.

o Die Aussendeoptik lenkt die Laserpulse vertikal in die Atmosphare. Eine
Strahlaufweitung im UV-Kanal verringert die Divergenz des emittierten La-
serstrahls.

o Mittels eines Spiegelteleskops in Newton-Montierung werden die Riickstreusi-
gnale aufgefangen und in den Detektor fokussiert.

o Der Detektor separiert das Riickstreusignal in die verschiedenen Wellenldngen-
komponenten und bestimmt zusatzlich fiir eine Wellenldnge die Depolarisation.
Die Riickstreusignale werden mit empfindlichen und rauscharmen Photodetek-
toren nachgewiesen, die alle im Photonenzéhlmodus arbeiten.

o Line rechnergestiitzte Datenaufnahme nimmt die von den Photodetektoren er-
zeugten Zahlpulse in Vielkanalzéhlern auf. Ein Rechner steuert die Datenauf-
nahmeelektronik, speichert die Zahlraten periodisch ab und fiihrt eine einfache
Datenanalyse fiir die Kontrolle und Steuerung des Instrumentes durch.

Abb. 7.1 zeigt eine schematische Darstellung des Aerosol-Lidars. Ein Excimer-
und ein Nd:YAG-Laser erzeugen Laserpulse der Wellenléngen 308, 532 und 1064 nm.
Mit Hilfe einer Raman-Zelle (in der Abbildung nicht gezeigt) wird ein Teil der UV-
Laserlichts in Licht der Wellenlénge 353 nm konvertiert. Ein Teleskop fokussiert
die Riickstreusignale in den Mehrwellenléngendetektor. Ein schnellaufendes Fliigel-
rad (Chopper) verhindert, daB intensives Streulicht aus den untersten Schichten der
Atmosphire die Photodetektoren iibersteuert. Dichroitische Strahlteiler separieren
das Signal in die vier Wellenlingenkanile. Interferenzfilter dienen der Erhéhung
des Signal-zu-Rausch-Verhiltnisses und der Verbesserung der Kanaltrennung. Die
Zshlraten der Photodetektoren werden in Vielkanalzéhlern eingelesen und von zwei
Rechnern weiterverarbeitet und abgespeichert. Ein optischer Signalgeber am Chop-
per liefert den Zeittakt fiir die Emission der Lasersignale und die Datenaufnahme.

In den folgenden Abschnitten werden die Komponenten des Aerosol-Lidars be-
schrieben.
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Abbildung 7.1: Schematische Darstellung des Mehrwellenlangen-Aerosol-Lidars.
7.1 Laserlichtquellen

Da die Riickstreuintensititen aufgrund der abnehmenden Luftdichte exponentiell
mit der Héhe abnehmen, sind fiir stratosphérische Lidar-Untersuchungen leistungs-
starke Laser, grofle Teleskope und empfindliche Photodetektoren erforderlich. Als
Laserlichtquellen werden daher zwei Lasersysteme hoher Pulsenergie und Repetiti-
onsrate eingesetzt. Beide Systeme sind kommerziell erhiltlich. Fiir die Erzeugung
des UV-Laserlichts bei 308 nm wird der Excimer-Laser des DIAL-Lidars verwendet.
Die IR- und VIS-Wellenldngen (1064 und 532 nm) liefern die Fundamentale und die
zweite Harmonische eines Nd:YAG-Lasers.

7.1.1 Nd:YAG-Laser

Als Quelle fiir die Erzeugung von Laserlicht bei 532 und 1064 nm wird der gepulste
Nd:YAG-Festkorperlaser NY 61-30 des Herstellers Continuum eingesetzt. Dieses
Gerat zeichnet sich durch kompakte Bauform bei hoher Ausgangsleistung aus. Fiir
den Betrieb ist eine 220 V Stromversorgung und ein Wasseranschluf§ erforderlich.
Alle optischen Komponenten einschlieflich des Verdopplerkristalls zur Erzeugung
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Hersteller Continuum
Typ Nd:YAG NY 61-30
Wellenldnge 1064 nm | 532 nm
Pulsfrequenz 30 Hz
Pulsenergie ca. 200 mJ | ca. 190 mJ
Pulslange 6-8 nsec 5-7 nsec
Linienbreite 30 GHz
Divergenz 0,5 mrad
Polarisation zirkular vertikal
Energiestabilitét 3% 4,5%
Stromversorgung 20V
Wasserversorgung 11-15 1/min

Tabelle 7.1: Die technischen Daten des Nd:YAG-Festkorperlasers NY 61-30. Die angegebenen
Pulsenergien beziehen sich auf den Betrieb mit Frequenzverdoppler.

der ersten Harmonischen sind in dem 90%x30% 30 cm grofien Laserkopf untergebracht.
Die Spannungsversorgung, die Kiihleinheit und der Steuerungsrechner befinden sich
in einem separaten Modul. Die wichtigsten technischen Daten des Gerétes sind in
Tabelle 7.1 aufgelistet [Continuum, 1990].

Der NY 61-30 verfiigt {iber eine Oszillator- und eine Verstirkerstufe. Beide YAG-
Stibe werden mittels einer Blitzlampe optisch gepumpt. Zur Erhéhung der Puls-
energie und zum Erreichen kurzer Pulslangen ist der Laser mit einer Giiteschaltung
ausgestattet. Der Verdopplerkristall erzeugt die zweite Harmonische aus der Funda-
mentalwellenlénge von 1064 nm. Durch Verkippen des Kristalls wird auf maximale
Pulsenergie bei 532 nm justiert. Die nominelle Blitzlampenfrequenz des ND 61-30
betragt 30 Hz. Aufgrund der Ausdehnung des optischen Mediums kdnnen héhere
Frequenzen eine Fokussierung des Laserstrahls innerhalb der YAG-Stébe verursa-
chen und damit zur Zerstérung des Lasermediums fiihren. Frequenzen niedriger als
30 Hz gefdhrden zwar keine optischen Komponenten, erhéhen aber die Divergenz
des emittierten Lichts. Aufgrund von Problemen mit der Netzspannungsversorgung
konnte der Laser im Winter 1991/92 nur mit einer Frequenz von 25 Hz betrie-
ben werden. Die vergréBerte Divergenz des Sendestrahls fithrte unter ungiinstigen
Umsténden zu einem unvollstindigen Strahliiberlapp.

Fir den Einsatz des Nd:YAG-Lasers als Lidar-Lichtquelle mufl die Moglichkeit
einer externen Triggerung bestehen. Der NY 61-30 benétigt zwei Triggerpulse. Der
erste Puls ziindet die Blitzlampe, die das Lasermedium optisch pumpt. Nach etwa
280 psec schaltet ein zweiter Puls den Giiteschalter durch und startet damit die La-
seraktivitdt. Fir eine maximale Pulsenergie ist die genaue Justage der Zeitdifferenz
zwischen erstem und zweitem Triggersignal erforderlich.

Die Verlustwirme der Nd:YAG-Stébe wird von einem geschlossen Wasserkreis-
lauf abgefithrt. Dieser Primarkiihlkreis ist {iber einen Warmetauscher mit einem se-
kundéren Kiihlkreislauf verbunden, der vom Hersteller fiir den offenen Betrieb an ei-
nem normalen WasseranschluB ausgelegt ist. Da der Lidar-Container in Ny-Alesund
nicht an das Wasserleitungsnetz angeschlossen ist, wird der zweite Kihlkreislauf
mit einer Umwalzpumpe und einem ausgedienten Radiator auf dem Container-Dach
realisiert. Zusatz von Frostschutzmittel verhindert das Einfrieren des Sekundérkreis-
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Hersteller Lambda Physik
Typ EMG 150 TMSC
Wellenlénge 308 nm
Pulsfrequenz max. 40 Hz
Pulsenergie ca. 150 mJ
Pulsldnge 15 nsec
Linienbreite 32 GHz
Divergenz 0,2 mrad
Stromversorgung 380 V

Tabelle 7.2: Die technischen Daten des Excimer-Gaslasers EMG 150 TMSC.

laufes auch bei Temperaturen unter —30°C. Der Aufbau hat sich in der geschilder-
ten Form trotz seines improvisierten Charakters wahrend zweier MeBkampagnen gut
bewahrt.

7.1.2 Excimer-Laser

Fiir die Erzeugung des UV-Laserlichts bei 308 nm wird ein XeCl-Excimer-Gaslaser
des Herstellers Lambda Physik eingesetzt. Die wichtigsten Systemparameter sind in
Tabelle 7.2 zusammengefafit. Ein Teil der Laserenergie wird in einer mit H gefiillten
Raman-Zelle zu Strahlung mit der Wellenlange 353 nm (1. Stokes-Linie) konvertiert
[Werner et al., 1983]. Eine detaillierte Beschreibung des Lasers sowie der Justage
der Raman-Zelle findet sich in [Steinbrecht, 1987).

7.2 Aussendeoptik

Die Aussendeoptik lenkt die Laserpulse, die horizontal aus den Laserquellen emittiert
werden, vertikal in die Atmosphére. Die Stellung der Aussendespiegel ist justierbar,
um einen vollstandigen Uberlapp des Sendestrahls mit dem Teleskopgesichtsfeld ein-
stellen zu kénnen. Das Emissionslicht des Nd:YAG und des Excimers wird separat
durch zwei voneinander unabhingige Aussendeoptiken gefiihrt.

Die Aussendeoptik des UV-Zweigs besteht aus einem System von drei Spiegeln.
Uber einen 2-Zoll-UV-Spiegel wird der Strahl durch ein Aufweitungsteleskop gelei-
tet. Das Teleskop besteht aus einem Konvexspiegel der Brennweite f = —175 mm
und einem Konkavspiegel mit einer Brennweite von f = 1750 mm. Diese Anord-
nung liefert eine Strahlaufweitung von 1:10 und verringert damit die Divergenz des
emittierten Laserstrahls um eine Gréfenordnung. In Abb. 7.2 ist die Strahlfiihrung
dargestellt. Die Justage des Strahliiberlapps erfolgt iiber zwei Differentialmikro-
meterschrauben am Konkavspiegel. Meffiihler erméoglichen die Kontrolle und das
Reproduzieren der Einstellungen.

Fiir den VIS-Kanal wird auf eine Strahlaufweitung verzichtet. Die Aussendeoptik
besteht aus einem 2-Zoll-Spiegel, der in einem kardanischen Halter eingefaBt ist.
Der Spiegel ist mit einer hochreflektierenden Beschichtung fiir 532 und 1064 nm
versehen.
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Abbildung 7.2: Strahlfiihrung der Aussendeoptik des Aerosol-Lidars. Die Abbildung zeigt das
Teleskopgeriist mit den Aussendeoptiken. Die Aussendestrahlen treten horizontal von rechts in den
Teleskopraum ein. Der Nd:YAG-Strahl (oben) wird ohne Aufweitung in die Atmosphére emittiert,
der Excimer-Strahl (unten) wird iiber eine Kombination von Plan-, Konvex- und Konkavspiegeln

um einen Faktor 10 aufgeweitet.



In der Mefikampagne 1991/92 wurde der Strahliiberlapp durch Verkippen des
kardanischen Spiegelhalters mittels zweier Differentialmikrometerschrauben justiert.
Da diese manuelle Justagemethode insbesondere bei tiefen Temperaturen Probleme
bereitet hat, sind die Mikrometerschrauben fiir die Winterkampagne 1992/93 durch
motorgetriebene Linearversteller ersetzt worden. Die Motoren werden durch eine
Kontrolleinheit angesteuert, die {iber die serielle Schnittstelle mit einem Rechner
verbunden ist. Die Antriebe bewahrten sich auch bel Betriebstemperaturen bis

—30°C.

7.3 Teleskop

Fiir die Detektion der Riickstreusignale wird das Spiegelteleskop des DIAL-Lidars
verwendet. Der Primérspiegel ist ein spharischer Zerodur-Spiegel, dessen Spie-
gelfliche einen Durchmesser von 600 mm besitzt. Sein Offnungsverhiltnis betragt
f/4. Der durch die sphirische Aberration des Spiegels verursachte Streukreis hat
einen Durchmesser von etwa 0,7 mm. Wegen des beschrinkten Raums, der fiir
den Aufbau des Detektors zur Verfiigung stand, wurde ein modifizierter Newton-
Aufbau gewdhlt. Abb. 7.3 zeigt den Strahlengang durch das Teleskop. 1560 mm
{iber dem Primérspiegel ist unter einem Winkel von 12,5 Grad ein ebener Faltspiegel
angebracht, der den Fokus des Teleskops in die Blendendffnung des Detektors posi-
tioniert. Der Detektor ist in einem Kasten an der rechten Seite des Teleskopgeriists
untergebracht (vgl. Abb. 7.3). Beide Spiegel sind mit Aluminium beschichtet und
mit einer Siliziumoxidschutzschicht versehen. Der Kippwinkel des Faltspiegels ergibt
sich aus der Forderung nach geringer Depolarisation durch Reflexion an den Spiegel-
oberflichen und einer Fokusposition auflerhalb des Gesichtsfeldes des Primérspiegels.

7.4 Mehrwellenlingendetektor

Bei der Entwicklung des Mehrwellenlangendetektors stand die Forderung nach einem
einfachen und modularen Aufbau an erster Stelle. Soweit mdglich werden ausschlie-
lich kommerziell erhiltliche Teile verwendet und es wird auf Spezialanfertigungen
verzichtet. Alle Einstellungen sind justierbar. Um einen platzsparenden Aufbau des
Detektors zu gewahrleisten, werden optische Komponenten in 1-Zoll-Ausfithrung
eingesetzt. Daher konnten bis auf die Photomultipliergehéuse alle fiinf Detektor-
kanile in einem 20x60x60 cm groBen Gehiuse untergebracht werden. Die 15 mm
starke Detektorbodenplatte aus Aluminium ist mit vier Halterungen am Teleskop-
geriist befestigt. Die Haltekonstruktion ermdglicht eine Justierung der Detektor-
position auf den Fokus und die optische Achse des Teleskops. Der Detektor kann
in einer Ebene, die durch die optische Achse und die Normale der Detektorebene
definiert ist, verschoben und um drei Achsen verkippt werden. Die Einstellgenauig-
keit betragt etwa 0,1 mm und 0,2 mrad. Abb. 7.4 zeigt den Aufbau des Detektors,
wie er im Winter 1992/93 eingesetzt wurde. Im folgenden werde ich die einzelnen
Elemente des Detektors kurz beschreiben.

Das Signal tritt von oben in den Detektor und trifft zunichst auf die Gesichts-
feldblende. Durch eine sorgfaltige Justage ist sichergestellt, daff sich die Blende
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An der Basis des

Teleskopgertists ist der 60-cm-Primérspiegel P aufgehéngt. Das Riickstreulicht wird iiber den um

Das Empfangsteleskop mit dem Mehrwellenl&ngendetektor.
12,5° verkippten Faltspiegel F' in den Detektor D fokussiert.

Abbildung 7.3
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Abbildung 7.4: Der Mehrwellenldngendetektor des Aerosol-Lidars. Das Signal fallt durch die
Gesichtsfeldblende B auf die Parallelisierungslinse P. Unmittelbar unter der Blende B dreht sich
das Chopper-Blatt. Die Wellenlingenseparation erfolgt iiber drei sequentiell angeordnete dichroi-
tische Strahlteiler Dy, Dy und Ds. Im VIS-Kanal (links) separiert ein polarisierender Strahltei-
lerwiirfel SW die parallel und die senkrecht polarisierten Komponenten des Riickstreulichtes. Die
Interferenzfilter I; bis I; dienen der Untergrundreduktion und einer erhdhten Kanaltrennung. Die
Fokussierlinsen Fy bis F5 bilden zusammen mit der Parallelisierungslinse P die Blende B auf die
Detektorflachen ab.

im Fokus des Teleskops befindet. Das Gesichtsfeld o des Teleskops wird durch die
GrofBe der Blende bestimmt. Fiir die Aerosol-Lidarmessungen werden zumeist Blen-
dendurchmesser d von 2 mm verwendet. Mit einer Teleskopbrennweite f &~ 2400 mm
ergibt sich ein Gesichtsfeld «

d

a =~ ~0,8 mrad .
f

Unmittelbar unterhalb der Blende befindet sich das Fligelrad fir die Abschattung
der Photodetektoren. Eine optische Abtastung der Fligelradposition mittels einer
Leuchtdiode und einem lichtempfindlichen Element liefert Pulse, aus denen die Si-
gnale fir Lasertriggerung und Datenaufnahme abgeleitet werden.
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] Separation von ] 353 nm ] 532 nm ] 1064 nm }

Hersteller Laser Optik Garbsen
Transmission

1064 nm 3%
532 nm 0,5% 90%
353 nm 0,5% 90% 40%
308 nm 88% 85% 88%
Planitat A/10
Substratstirke 9,5 mm
Substratmaterial Herasil

Tabelle 7.3: Die Daten der dichroitischen Strahlteiler.

| Kanal ] uv | VIS | IR |
Hersteller Oriel
Zentralwellenlinge 307,1 nm 355,0 nm 532,0 nm 1064,0 nm
Transmission 15% 25% 50% 40%
Halbwertsbreite 10,0 £2n0m | 10,0 £ 20m | 10,0 £ 2 om | 10,0 £ 2 nm
Substratstirke 3,5 mm 7 mm 7 mm 8,5 mm
eff. Brechungsindex k.A. 1,45 2,05 2,05

Tabelle 7.4: Die Daten der Interferenzfilter nach Unterlagen des Herstellers.

Eine plankonvexe Quarzlinse mit einer Brennweite von 50,2 mm parallelisiert
das einfallende Licht und leitet es auf drei hintereinander angeordnete dichroiti-
sche Strahlteiler. Der erste reflektiert den infraroten Teil des Spektrums und trans-
mittiert die sichtbaren und ultravioletten Komponenten. Der zweite reflektiert die
Wellenlange 532 nm und transmittiert die Wellenlingen 353 und 308 nm. Im dritten
schliefilich werden die Wellenléngen 308 und 353 nm separiert. Die Transmissions-
werte der Dichroite sind in Tab. 7.3 aufgelistet. Die Daten beruhen auf Hersteller-
angaben.

Nach der spektralen Zerlegung sorgen Interferenzfilter fiir eine Reduktion des
Untergrundlichts in den vier Wellenlingenkanilen und fiir eine Erhohung der Ka-
naltrennung. Tab. 7.4 enthilt Angaben {iber die verwendeten Interferenzfilter und
deren optische Daten. Die Wellenlinge maximaler Transmission A eines Interferenz-
filters variiert mit dem Einfallswinkel o nach [Macleod, 1969]

2
A=) \ﬂ - (Z_S) sin? o, (7.1)

wobel )\ die Zentralwellenlinge, mo den Brechungsindex des umgebenden Mediums
und m* den effektiven Brechungsindex des Filters bezeichnet (vgl. Tab. 7.4). Die
Divergenz des Lichtstrahls innerhalb des Detektors betrigt etwa 40 mrad. Mit
Gl. 7.1 verschiebt sich die Wellenlange maximaler Transmission um ca. 0,02%. Diese
Wellenlingendifferenz ist wesentlich geringer als die Halbwertsbreite der Filter und
kann daher vernachldssigt werden.

Im 532-nm-Kanal erfolgt eine Separation der parallel und der senkrecht polari-
sierten Komponenten mittels eines polarisierenden Strahlteilerwiirfels. Die Trans-
mission fiir vollstindig parallel polarisiertes Licht (||-Licht) und die Reflektivitat fiir
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[Kanal [ OV [ VIS ] IR ]

Hersteller Thorn EMI RCA
Detektortyp Photomultiplier Photodiode
Typ 9893Q/350 | 9863QA/350 SPCM-100
Betriebsart Photonenz&hlung
Dunkelzahlrate 300 sec™! 40 sec™! 500 sec™*
Grenzfrequenz ca. 200 MHz | ca. 200 MHz 1,8 MHz
Quantenausbeute ca. 12% ca. 23% ca. 0,8%
Detektordurchmesser 9 mm 9 mm 0,15 mm
Spannungsversorgung | 2250 V (typ.) | 1950 V (typ.) £5,412V
Kiihlung — — Peltier-Element

Tabelle 7.5: Die technischen Daten der Photodetektoren. Die Angaben sind den Herstellerunter-
lagen entnommen.

vollstindig senkrecht polarisiertes Licht (L-Licht) wird vom Hersteller mit > 99%
angegeben. Die durch Rayleigh-Streuung verursachte Depolarisation des Riickstreu-
signals betrigt etwa 0,0141 [Young, 1980]. Das 1-Signal ist damit fast zwei Gré8en-
ordnungen geringer als das ||-Signal. Um den Anteil von parallel polarisiertem Licht
im L-Kanal weiter zu verringern, wurde fiir die WintermeBkampagne 1992/93 im
L-Kanal ein zweiter Polarisator eingefiigt.

Der Nachweis der Signale in den beiden VIS- und den beiden UV-Kanéalen erfolgt
mit Photomultipliern. Fir die Detektion des IR-Signals kommt eine Si-Avalanche-
Photodiode zum Einsatz. Fokussierlinsen, die vor jedem dieser fiinf Detektoren an-
geordnet sind, bilden zusammen mit der Parallelisierungslinse die Gesichtsfeldblende
auf die empfindlichen Detektorflichen ab. Die Brennweite dieser Linsen in den VIS-
und UV-Kanélen betrdgt 50,2 mm. Aufgrund der sehr kleinen Detektorfliche des
IR-Detektors von 0,1x0,1 mm wird fiir die Fokussierlinse im IR-Kanal eine kurze
Brennweite von 25 mm gewdhlt. Die Spezifikationen der Photodetektoren sind in

Tabelle 7.5 zu finden.

Der IR-Detektor besteht aus einer abgeschlossenen Einheit, in die die Si-Ava-
lanche-Photodiode, ein Peltier-Element zur Kiihlung der Diode, die Signalverar-
beitung und die Spannungsversorgung integriert sind. Die Zihlimpulse stehen am
Ausgang als TTL-Signale zur Verfiigung. Das IR-Detektormodul ist auf einer 3-
Achsen-Verstelleinheit montiert, die von Motoren angetrieben wird. Die Erfahrun-
gen beim Mefbetrieb zeigen, daf} die Position des Detektors insbesondere entlang
der optischen Achse in regelméfigen Abstinden nachjustiert werden mufi. Mit der
motorgetriebenen Verstelleinheit lief§ sich diese Justage mit der erforderlichen Ge-
nauigkeit reproduzierbar durchfiihren.

7.5 Datenaufnahmesystem

Das Datenaufnahmesystem diskriminiert die Zahlpulse der Photodetektoren, liest
diese in Vielkanalzghler ein, steuert iiber Triggersignale die Laserpulsemission, star-
tet die Vielkanalzdhler, stellt die Rohdaten graphisch dar und speichert diese in
geeigneter Form ab. Fiir die Auslese der UV- und VIS-Zahlraten wird das um zwei
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Kanile erweiterte Datenaufnahmesystem des Ozon-DIAL-Lidars verwendet. Die
Signale des IR-Detektors werden in einem getrennten Aufnahmezweig bearbeitet.

7.5.1 Software

Im Rahmen dieser Arbeit wurde ein Datenaufnahmeprogramm entwickelt, das auf
die Anfordungen des Aerosol-Lidars abgestimmt ist. Das Programm besteht aus
drei Modulen. Das Einlesemodul transferiert nach 1000 Laserpulsen die addierten
Zéhlraten aus dem Speicher der Vielkanalzédhler in den Hauptspeicher des Rechners.
Die Daten aller Kanile werden zu einem Datensatz zusammengefafit und anschlie-
fend zusammen mit Zusatzinformationen wie Uhrzeit und Datum vom Abspeicher-
modul auf dem Massenspeicher abgelegt. Jeweils 40 dieser Datensétze werden in
einer Datei abgespeichert. Ein weiterer Programmteil analysiert die Datensitze
und bestimmt Mittelwerte in fiinf H8henbereichen von jeweils 10 km Breite. Zur
Aussteuerungskontrolle der Photodetektoren werden dariiber hinaus fiir jeden Kanal
Maximalzahlraten berechnet. Neben der Ausgabe dieser Werte auf ein alphanumeri-
sches Terminal werden die Profile auf einem Monitor graphisch dargestellt. Bei einer
Betriebsfrequenz von 30 Hz ergibt sich hieraus eine Datenrate von 0,4 MByte/h. Das
Datenaufnahmeprogramm lduft auf einem PDP-11/73-Computer unter dem Echt-
zeitbetriebssystem RT-11.

Fiir die Signalauslese im IR-Zweig wird der kommerzielle Vielkanalzdhler Turbo-
MCS der Firma EG&G eingesetzt. Ein angeschlossener Personalcomputer stellt die
MeBdaten graphisch dar und speichert sie ab. Im IR-Kanal werden Datenraten von
0,1 MByte/h erreicht.

7.5.2 Hardware

Das Datenaufnahmesystem des DIAL-Lidars wurde von der Elektronikwerkstatt des
Physikalischen Instituts der Universitat Miinchen entwickelt und in Form modularer
NIM-Einschiibe realisiert [Steinbrecht, 1987]. Die vom Chopper erzeugten Taktsi-
gnale formt das Triggerpulsgenerator-Modul in TTL-Pulse um und teilt sie auf die
Betriebsfrequenz des Datenaufnahmesystems herunter. Die Frequenz des Chopper-
Takts, die durch die Umdrehungsgeschwindigkeit des Choppers bestimmt wird,
betrigt etwa 500 Hz, die nominelle Betriebsfrequenz der Datenaufnahme 60 Hz.
Das 60-Hz-Signal wird in zwei Lasertrigger-Module eingespeist, die zunéchst einen
Triggerpuls fiir die Ziindung der Blitzlampe im Nd:YAG-Kopf erzeugen, anschlie-
Bend die Vielkanalzihler zuriicksetzen, starten und schlielich Pulse fiir die externe
Triggerung des Nd:YAG- bzw. des Excimer-Lasers abgeben. Diese externen Trig-
gerpulse werden mit der halben Frequenz und im Wechsel miteinander abgegeben.
D.h. Nd:YAG- und Excimer-Pulse folgen abwechselnd im zeitlichen Abstand von
1/60 sec. Auf diese Weise wird in jedem Kanal vor bzw. nach jeder Signalmessung
eine Untergrundmessung durchgefiihrt. Die wechselweise Emission der IR/VIS- und
UV-Signale verhindert ein Ubersprechen zwischen diesen Empfangskanalen.

Die Zahlsignale der Photomultiplier werden in Diskriminator-Modulen in ECL-
Pulse umgeformt und in Vielkanalzdhler eingelesen. Fiir jeden Kanal stehen zwei
Satze zu je 256 Zahler — je ein Satz fiir die Signal- und Untergrundmessung — zur

64



Verfiigung. Durch entsprechende Einstellung der Zihleradditionszeit kénnen Héhen-
auflésungen von 50, 100, 200 und 500 m erreicht werden. Fiir die im Rahmen dieser
Arbeit durchgefiihrten Messungen wurde eine Auflésung von 200 m verwendet. Dies
entspricht einer Zihleradditionszeit von 1,33 usec.

Das Startsignal fiir den IR-Datenaufnahmezweig wird vom UV/VIS-Zweig ab-
gegriffen. Eine Diskriminierung der Zahlimpulse ist nicht erforderlich, da der IR-
Detektor TTL-Pulse zur Verfiigung stellt. Der IR-Vielkanalzghler besitzt nur einen
Kanal, der aus 16.384 Einzelzdhlern besteht. Fiir die IR-Messung werden allerdings
nur die ersten 1024 Zahler bei einer Zéhleradditionszeit von 650 usec ausgelesen.
Dies entspricht einer Héhenauflésung von 97,4 m und einem Hohenbereich von 0 bis
99,7 km. Da kein separater Untergrundkanal vorhanden ist, wird die Untergrund-
bestimmung durch Analyse der Zihlraten im Bereich zwischen 50,0 und 99,7 km
durchgefiihrt (vgl. Abschnitt 8.1.2).
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Kapitel 8

Methoden zur Datenauswertung

Dieses Kapitel enthélt eine Beschreibung von Methoden und Algorithmen fiir die
Auswertung der Aerosol-Lidar-Daten. Ich diskutiere zunichst die generelle Struk-
tur des Auswerteprozesses und gehe anschlieflend ausfiihrlicher auf die einzelnen
Bearbeitungsschritte ein.

Der Auswerteprozef ist schematisch in Abb. 8.1 dargestellt. Dieser gliedert sich
in zwei Bereiche. Aus Lidar-Zahlraten Z°(2;) sowie Druck- und Temperaturprofilen,
p(2) und T(z), werden zunichst Riickstreukoeffizienten 84°(z;) und Volumende-
polarisationen §4°*(z;) berechnet. Im folgenden versehe ich die Hohenvariable z
mit einem Subskript ¢, da z aufgrund der endlichen Hohenaufldsung des Aerosol-
Lidars nur diskrete Werte annimmt. p(z;) und T'(2;) stehen aus Ballonsondierungen
zur Verfiigung, die téglich an der Koldewey-Station in Ny-Alesund durchgefiihrt
werden. BA(z;) und 64°(z;) sind die priméren geophysikalischen Mefigrofien des
Aerosol-Lidars. In ihre Berechnung fliefen mit Ausnahme des Mie-Streuverhaltnis-
ses LA nur auf Messungen basierende Werte ein. Wie in Abschnitt 8.3.1 gezeigt
wird, ist die Abhéngigkeit des Riickstreukoeffizienten von LA* gering. In der zweiten
Stufe der Auswertung werden Partikelextinktionskoeffizienten c%, optische Dicken
des stratosphérischen Aerosols D4 und GréBenverteilungen bestimmt, die mit den
tatsdchlichen Spektren vertriglich sind. Alle diese Groflen hangen zum Teil erheb-
lich von Modelldaten A%< und LA* ab. Ich bezeichne sie daher im folgenden als
sekunddre MeBgrofien.

In den folgenden Abschnitten beschreibe ich die einzelnen Schritte der Daten-
auswertung, wobei ich mich an Abb. 8.1 orientiere. In Abschnitt 8.1 werden die
Verfahren zur ,,Rohdatenkorrektur® dargestellt. (Begriffe in Anfithrungszeichen be-
ziehen sich auf die Beschriftung der Rechtecke in Abb. 8.1.) In Abschnitt 8.2 wird
die ,Berechnung der Volumendepolarisation® beschrieben. Das ,Klett-Verfahren*
zur Berechnung von Riickstreukoeffizienten wird in Abschnitt 8.3 diskutiert. Ab-
schnitt 8.4 enthélt die Darstellung der ,Berechnung von Extinktionskoeffizienten®
und der ,Berechnung der optischen Dicke“. Eine Darstellung der ,Berechnung von
Gréflenverteilungen® und der ,Hatch-Choate-Gleichungen® findet sich schlieBlich in
Abschnitt 8.5.
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Abbildung 8.1: Schematische Darstellung der Aerosol-Lidar-Datenauswertung. Ovale stehen
fiir Daten, Rechtecke symbolisieren Auswerteschritte. Aus Signalzéhlraten Z und dem Unter-
grund Z* sowie Druck- und Temperaturprofilen, p und 7', werden in der ersten Auswertestufe
Partikelriickstreukoeffizienten A" und -volumendepolarisationen 64F bestimmt. Die Kenntnis
von @A und AT erméglicht zusammen mit Modelldaten LA® und A" die Berechnung von
Partikelextinktionskoeffizienten of¢r, optischen Dicken des stratospharischen Aerosols D2A°* und
Parametern des Lognormal-Gréfenspektrums, N4, # und 5. Aus dem GroSenspektrum wird die

Oberflichendichte A, die Volumendichte V und das Massenmischungsverhaltnis X abgeleitet.
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Abbildung 8.2: Ein Aerosol-Lidar-Rohdatenprofil fiir die Wellenlénge von 532 nm als Funk-
tion der Hohe. Die durchgezogene Linie ist die detektierte Zahlrate Z, die im Untergrund-Kanal
detektierte Zahlrate Z¥ ist als unterbrochene Linie dargestellt. Fir dieses Profil ist tiber 40.000 La-
serpulse gemittelt worden, die MeBdauer betrigt 26,7 min. Zeitpunkt der Messung ist der 24. Ja-
nuar 1992 1222, z3r und zy begrenzen den Hdhenbereich, in dem die Daten ausgewertet werden.
Unterhalb von zp wird die Signalintensitat durch mechanische Abschattung verringert.

8.1 Rohdatenerfassung und -aufbereitung

Die vom Aerosol-Lidar detektierten Riickstreusignale haben eine sehr geringe Inten-
sitdt. Als Beispiel zeige ich in Abb. 8.2 ein Rohdatenprofil fiir die Lidar-Wellenlénge
532 nm vom 24. Januar 1992. Aufgrund der mit der Hohe abnehmenden Luftdichte
fallt das Signal in erster Niherung exponentiell ab. In etwa 14 km Hohe verur-
sacht die Streuung an stratosphirischen Aerosolen einen zusitzlichen Beitrag zum
Riickstreusignal. Unterhalb von etwa 6 km reduziert die mechanische Abblendvor-
richtung (Chopper) die Zahlraten. Die Flanke zwischen 2 und 6 km Hohe wird im
folgenden auch als Chopper-Kante bezeichnet. Diffuse Streuung im Teleskopraum
des Lidars lassen die Z&hlraten im untersten Kilometer des Profils stark ansteigen.

Fir das abgebildete Profil ist der Mittelwert iiber die Zahlraten von 40.000 Laser-
pulsen berechnet worden. Die maximale Zéhlrate pro emittiertem Puls betrigt etwa
5 Ereignisse pro Puls und Hohenintervall von 200 m. Die detektierten Raten in den
UV- und IR-Wellenldngenkanilen sind zum Teil um mehr als eine Gréfenordnung
geringer. Um eine Auswertung bis in etwa 30 km H&he durchfithren zu konnen,
werden daher im ersten Schritt der Datenaufbereitung Mittelwerte iiber Zéhlraten
von 40.000 emittierten Laserpulsen gebildet. Dies entspricht einer MeBzeit von 26,7
bzw. 22,2 Minuten bei einer Laser-Pulsfrequenz von 25 bzw. 30 Hz.
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Abbildung 8.3: Totzeitkorrektur des in Abb. 8.2 gezeigten Rohdatenprofils. Das Korrekturprofil
ist auf der Basis einer Diskriminatortotzeit von 10 nsec und einer Zéhleradditionszeit von 1,33 usec
berechnet worden.

Damit Signalschwankungen, die von durchziehenden Wolkenfeldern verursacht
werden, nicht das Resultat verfilschen, werden bei der Berechnung des Mittelwerts
nur diejenigen Rohdatenprofile berticksichtigt, deren Maxima mindestens 50% des
Maximums des zdhlratenreichsten Profils erreichen.

In den folgenden vier Paragraphen werden die einzelnen Schritte der Rohdaten-
korrektur und -aufbereitung dargestellt. Die Reihenfolge entspricht der Abfolge
der einzelnen Schritte im DatenauswerteprozeB. Zunidchst werden die detektierten
Zéahlraten auf Totzeiteffekte korrigiert. Im n&chsten Schritt berechne ich aus den
korrigierten Zahlraten eine bzw. zwei Komponenten des Streusignal-Stokes-Vektors.
Die Darstellung als Stokes-Vektor ist fiir die Berechnung der Volumendepolarisation
(vgl. Abschnitt 8.2) von Bedeutung. Schlieflich wird der Hohenbereich bestimmt,
im dem eine weitere Auswertung der Signale sinnvoll ist.

8.1.1 Totzeitkorrektur

Nach der Mittelwertbildung werden die Profile auf Totzeiteffekte korrigiert, die durch
die endliche Bandbreite der Detektoren bzw. des Datenaufnahmesystems verursacht
werden. Fir die UV- und VIS-Kanile sind die Diskriminatoren die bandbreitenbe-
grenzenden Elemente. Die Totzeit der Diskriminatormodule fiir die UV- und VIS-
Kanile betragt etwa 10 nsec [Steinbrecht, 1993]. Die Bandbreite der Photomultiplier
dagegen ist groBer als 130 MHz [EMI, 1986]. Da eine Uberpriifung der Diskrimi-
natortotzeiten aus meBtechnischen Griinden nicht moglich gewesen ist, schétze ich
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hierfiir einen Fehler von +5 nsec ab. Die Bandbreite des IR-Detektormoduls betragt
1,8 MHz [RCA, 1991].

Die totzeitkorrigierte Zahlrate Z°(z;) im Hoéhenintervall [z;, z;+ Az] berechnet sich
aus der detektierten Zahlrate Z(z;) gemaf [Saleh, 1978; Steinbrecht, 1993]

o)=L (1 -8 20

2°(=) = 7 - (1 -8 Z(z,)) . (8.1)
Hier bezeichnet 7; die Diskriminatortotzeit und T die Zahleradditionszeit. Bei ei-
ner Héhenaufldsung von Az = 200 m betrdgt T' = 1,33 usec. In Abb. 8.3 ist der
Totzeitkorrekturfaktor Z°(z;)/Z(2;) als Funktion der Hohe fiir das in Abb. 8.2 ge-
zeigte Rohdatenprofil dargestellt. Der Vergleich von Abb. 8.3 mit Abb. 8.2 zeigt,
daf3 nur fir Zahlraten > 0,6 pro Puls und Hohenstufe die Korrektur nach Gl. 8.1
Z(z;) um mehr als 1% erhdht. Die Totzeitkorrektur der IR-Zahlraten ist nach einer
vom Hersteller angegebenen Korrekturfunktion durchgefiihrt worden [RCA, 1991].

8.1.2 Untergrundkorrektur

Wie in Paragraph 7.5.2 erliutert worden ist, arbeiten die UV- und die VIS/IR-
Kanéle im wechselseitigen Betrieb, d.h. die UV-Untergrundmessung l&uft simultan
zu einer VIS/IR-Signalmessung und umgekehrt. Die Untergrundzéhlrate setzt sich
zusammen aus der Detektordunkelzihlrate und dem Hintergrundsignal, das durch
die Himmelsresthelligkeit verursacht wird. Zusétzlich treten zum Teil erhebliche
Beitrage durch Ubersprechen aus anderen Kanilen auf. Dieser dritte Beitrag ist
an der in Abb. 8.2 gezeigten Zahlrate des Untergrundkanals im Hohenbereich bis
etwa 20 km deutlich erkennbar. Fiir die Bestimmung des tatsichlichen Untergrundes
wird daher der Mittelwert der Untergrundzéhlrate zwischen 35 und 50 km berechnet.
In diesem Hohenbereich liefert die Hintergrundzéhirate den dominierenden Beitrag.
Sie kann in den VIS-Kanilen die Photomultiplier-Dunkelzéhlrate, insbesondere bei
Vollmond oder Ddmmerung, um mehr als zwei GréSenordnungen tibersteigen.

Im IR-Kanal steht keine eigene Untergrundmessung zur Verfiigung, stattdessen
werden die Signalzdhlraten bis in eine Héhe von 97,4 m x 1024 = 99,7 km ab-
gespeichert (vgl. Paragraph 7.5.2). Eine Analyse der IR-Rohdaten zeigt, daff im
Héhenbereich oberhalb von etwa 25 bis 30 km das Signal-zu-Rausch-Verhaltnis un-
ter eins fallt. Der IR-Untergrundmittelwert wird daher aus den Zahlraten zwischen
50 und 99,7 km bestimmt. Die untergrundkorrigierte Signalzéhlrate Z°(z;) ergibt
sich nun durch Subtraktion des Untergrundmittelwerts Z* von der detektierten Z&hl-
rate Z(z).

8.1.3 Stokes-Vektor des Riickstreulichts

Zur Bestimmung der Depolarisation erweist es sich als sinnvoll, die Zahlraten Z(z;)
in die Komponenten von Stokes-Vektoren umzurechnen. Fiir die Wellenldnge 353
und 1064 nm liefern die Lidar-Daten nur Information iiber die erste Komponente
des Stokes-Vektors Py (z;). Unter der Voraussetzung, daf sich im UV- und IR-Kanal
keine polarisierenden Elemente befinden, ist P7(z;) proportional zu Z(z;),
r) = L ZE)
Pl(z) = Do
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Der Depolarisationskanal erlaubt fiir 532 nm zusétzlich die Bestimmung der zweiten
Komponente Pj(z). Aus den Zahlraten im Polarisationskanal (k£ = ||) und Depo-
larisationskanal (k = L) berechnet sich durch Invertierung von Gl. 6.3 P](z;) und
P} (2) zu

. 1 DJ. D“
P& = 5q (W M=) - Gt ZL(Z"))
. 1 DJ_ D||
F(=) = 55 (‘c—?fz”(zﬂ + E%ZL(“)) ’ &2

wobei
Det = (D!, D — DI, DY) .

Die Matrixelemente D;; sind wihrend einer Serie von Testmessungen durch Ro-
tation einer \/2-Verzdgerungsplatte bestimmt worden, die unmittelbar hinter die
Parallelisierungslinse eingefiigt worden ist (vgl. Abb. 7.4). Die relativen Detektor-
empfindlichkeiten C1/Cll werden durch Anpassung des gemessenen Depolarisati-
onsprofils an den Wert der molekularen Depolarisation im Hoéhenbereich zwischen
25 und 50 km berechnet. In diesem Héhenbereich sind wahrend des Mefizeitraums
keine Aerosolschichten beobachtet worden (vgl. Abschnitt 9.2 und 9.3). Imfolgenden
gehe ich davon aus, daB die dritte und die vierte Komponente von Pr verschwindet,
(Pe = (P¢, P§,0,0)). Diese Annahme ist gerechtfertigt, da linear polarisiertes Licht
emittiert wird und die Streuung an isotrop orientierten Aerosolpartikeln nicht zu ei-
ner Drehung der Polarisationsebene fiihrt [van de Hulst, 1957; Bohren und Huffman,
1983].

8.1.4 Auswertbarer Hohenbereich

Die Rohdatenbearbeitung wird abgeschlossen mit der Bestimmung des Hohenberei-
ches [za, zn], in dem eine Auswertung méglich ist. Das Kriterium fiir die Bestim-
mung von zy ist das Signal-zu-Rausch-Verhéltnis. zy ist diejenige Hohenstufe, auf
der das Signal unter die Untergrundzihlrate gesunken ist (vgl. Abb. 8.2). zas ist
definiert als die minimale Héhe oberhalb der Chopper-Kante, in der keine Beein-
flussung der Signalintensitét durch den Chopper vorliegt. Die Berechnung von zas
erfolgt durch Anpassen des molekularen Dichteprofils AM°!(z;) an das Rohdaten-
profil Z*(z;) mittels einer multiplikativen Konstante K. Die Anpassung wird im
Héhenbereich zwischen 15 und 30 km vorgenommen. Durch den Aerosolgehalt in
der unteren Stratosphire wird dort Z°(z;) grofer als K AMel(2;). Die Abschattung
des Signals durch den Chopper 148t Z°(z;) unterhalb einer bestimmten Héhe klei-
ner als K NM(z;) werden. Diese Hohenstufe zuziiglich eines Sicherheitsabstands
von 400 m ergibt zpr (vgl. Abb. 8.2). Die 2%-Abhéingigkeit des Signals wird hierbei
nicht beriicksichtigt.
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Abbildung 8.4: Depolarisation und Aerosoldepolarisation bei 532 nm als Funktion der Hohe. Die
dargestellten Profile sind aus dem in Abb. 8.2 gezeigten Rohdatenprofil und einem weiteren, im
Depolarisationskanal aufgenommenen Profil, berechnet worden. Die vertikale, unterbrochene Linie
markiert den Wert der molekularen Depolarisation von 0,0141.

8.2 Volumendepolarisation

Mit der Kenntnis der ersten beiden Komponenten des Stokes-Vektors P 158t sich die
Volumendepolarisation direkt berechnen. Die Depolarisation des Riickstreusignals
_ P(z) - Pi(=)
P (z) + P (z)
setzt sich zusammen aus einem Anteil des emittierten Laserlichts
N a1
- Pi+ P
und einem durch die atmosphérischen Streuprozesse verursachten Anteil §(z;). Die
lineare Polarisation des Nd:YAG-Pulses betrégt beim Verlassen des Laserkopfs etwa

99% [Continuum, 1993]; hieraus ergibt sich eine Depolarisation von §° = 0,005.
Durch Einsetzen von Gl. 8.2 in Gl. 8.3 erhilt man die Volumendepolarisation §" als

—C/C1 (Df + D) ZW(z) + (DY + DY) 24 ()

57(2,‘) (83)

57' 2] = . 8.4
(=) CL/Cll (Dfy — Df) Z0(z) — (DY, — DL,) Z+(=) ®4)

6(z;) berechnet sich aus 67(z;) und 6° zu
6(z) = Slm) = & (8.5)

1- 5"(2!,') ge
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Die Depolarisation §(z;) besteht ihrerseits aus einer Komponente der Rayleigh-
Streuung 67 und einer Komponente der Partikelstreuung §4°7(2;). Mit dem Riick-
streuverhaltnis R(z;) (Gl. 6.9) und der Rayleigh-Depolarisation 6% berechnet sich
die Partikeldepolarisation zu

(1488 6(z) R(z) — (1 + 8(=)) 68
(14 6% R(z) — (1 + 6(2))

Die Herleitung der Gl. 8.5 und 8.6 findet sich im Anhang.

88 (2, = (8.6)

Die Berechnung von §4°f(z;) ist fiir einen geringen Aerosolgehalt (R = 1 und
§ = %) problematisch, da nach Gl. 8.6 der Fehler £(§%") beliebig groB wird.
Abb. 8.4 demonstriert dies an dem Profil vom 24. Januar 1992. Die durchgezogene
Kurve kennzeichnet den Verlauf der Volumendepolarisation 6(z;). Die unterbrochene
Kurve zeigt die Partikeldepolarisation §4°7(z;). Fiir Héhen iiber 18 km wird §4°7(2;)
nicht dargestellt, da die relativen Fehler von §4¢7(z;) in diesem Héhenbereich beliebig
grofie Werte annehmen. Die vertikale, unterbrochene Linie markiert den Wert der
molekularen Depolarisation 6727,

Fiir eine verschwindende Aerosoldepolarisation §2¢7(2;) folgt aus Gl. 8.6, daB die
Volumendepolarisation mit ansteigendem Riickstreuverhiltnis abnimmt,
§Ray

(1 + 6Ra) R(z;) — 6Ray (8.7)

5(2,) =

8.3 Klett-Methode zur Berechnung
von Riickstreukoeffizienten

Nach der Lidar-Gleichung 6.1 ist das Mefsignal Z*(z;) von vier physikalischen Gré-
Ben abhéngig,

¢ dem Rayleigh-Riickstreukoeffizienten AR (z;, \),

o dem Molekiilabsorptionskoeffizienten a}2l(2;, ),

o dem Aerosolriickstreukoeffizienten fA(z;, A) und

o dem Aerosolextinktionskoeffizienten o8 (z;, A).
Der Rayleigh-Streukoeffizient angy(zi, A) ist keine unabhéngige Grofle, da er nach
Gl. 5.4 proportional zu SR (z;, \) ist.

Drei unbekannten Gréfien steht eine MeBgrofie gegeniiber. Daher kann die Lidar-

Gleichung nur unter Zuhilfenahme von zusitzlichen Informationen gelést werden.

o Mit einem Temperaturprofil T'(z;) und Druckprofil p(z;) kann der Rayleigh-
Riickstreukoeffizient BR4¥(z;, A) berechnet werden. Unter Verwendung des
idealen Gasgesetzes gilt

_ kT(z) doR
 op(zm)  dQ

A7 (i, ) )
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Wellenlange | Mie-Streuverhiltnis
X I = B 5™
353 nm 30 sr
532 nm 40 sr
1064 nm 60 sr

Tabelle 8.1: Mie-Streuverhaltnisse fiir die drei Lidar-Wellenldngen. In dieser Arbeit wird LA°7(z;)
durch eine hdhenunabhingige Konstante approximiert. Die Werte basieren auf Analysen von
Satellitenbeobachtungen und der Auswertung von in-situ-Daten [Thomason und Osborn, 1992;
Deshler, 1993]. Fiir alle drei Werte wird ein relativer Fehler von 50% angesetzt.

Ballonsondierungen, die taglich an der Koldewey-Station durchgefiihrt werden,
liefern Druck und Temperatur bis in Héhen zwischen 25 und 35 km. Die
Mefifehler betragen £(p) < 1 hPa fiir p > 100 hPa und £(p) < 3 hPa fiir
p < 100 hPa sowie £(T) < 0,2 K fiir 183 K < T < 333 K [Vaisala, 1988].

e Absorption durch Spurengase ist zu beriicksichtigen, wenn die Emissions-
oder Detektionswellenlinge auf Absorptionslinien atmosphérischer Gase lie-
gen. Zur Korrektur ist ein Hohenprofil des betreffenden Spurengases erfor-
derlich. Fiir die beim Aerosol-Lidar verwendeten Wellenléngen ist nur das
Chappuis-Absorptionsband des Spurengases Ozon fiir die Wellenldnge 532 nm
von Bedeutung. Der Absorptionswirkungsquerschnitt bei 532 nm betrigt
(2,81 £ 0,14) - 107% m? [Griggs, 1968; Anderson und Mauersberger, 1992].
Der angegebene Fehler ist verursacht durch die graphische Bestimmung der in
der Literatur angegebenen Absorptionsspektren. Die Temperaturabhangigkeit
des Ozon-Absorptionswirkungsquerschnitts vernachlissige ich, da die Ozon-
Korrektur selbst die berechneten Riickstreukoeffizienten nur um maximal 3%
erhdht [Steinbrecht, 1987]. Wahrend des Polarwinters werden an der Kolde-
wey-Station mehrmals wéchentlich neben der Bestimmung der meteorologi-
schen Profile Ozonsondierungen durchgefiihrt [Neuber et al., 1992b]. Diese
Daten werden fiir die Absorptionskorrektur in dieser Arbeit verwendet.

e Wie im folgenden gezeigt werden wird, benétigt man fiir die Berechnung der
Riickstreukoeffizienten die Kenntnis des Mie-Streuverhéltnisses LA(z;, \) =
ot (2, M)/ B2 (2, A). LA™ ist eine Funktion der Aerosolzusammensetzung,
des Partikelgréfenspektrums und der Form der Teilchen. Sowohl B4 (z;, \)
wie auch af%(2;,)) sollen jedoch erst als ein Ergebnis der Lidar-Datenaus-
wertung bestimmt werden und sind daher zunéchst nicht bekannt. Analysen
von Satellitenbeobachtungen liefern Abschitzungen fiir LA (z;,A) zwischen
40 und 80 sr in einem Hohenbereich zwischen 16 und 28 km bei einer Wel-
lenlinge von 532 nm [Thomason und Osborn, 1992]. Die Analysen basieren
auf Messungen der atmosphéarischen Extinktion im Zeitraum vom 23. bis zum
27. Oktober 1991 zwischen 30° und 50°N. Eine weitere Moglichkeit besteht in
der Berechnung von LA¢" anhand von in-situ bestimmten Partikelgrofienver-
teilungen [Deshler, 1993]. Diese Sondierungen sind zwischen dem 18. Januar
und dem 13. Februar 1992 in Kiruna (68°N, 20°0) durchgefiihrt worden. Auf
der Basis dieser Untersuchungen benutze ich fiir die Lidar-Wellenldngen die
in Tab. 8.1 aufgefiihrten hohenkonstanten Werte. Um den Ergebnissen von
Raman-Lidar-Untersuchungen Rechnung zu tragen, die eine deutliche Héhen-
abhéngigkeit von LA®" zeigen, wird ein relativer Fehler £(LA®)/ LA von 50%

75



(o)
o

H
o

Hohe [km]
w
o

N
o

el e v v brr g by

—
o

I I O O O

(@

1.0 1.5 2.0 2.5 3.0

Ruckstreuverhaltnis

Abbildung 8.5: Riickstreuverhiltnis bei 532 nm als Funktion der Hohe. Das dargestellte Profil
ist aus dem in Abb. 8.2 gezeigten Rohdatenprofil berechnet worden. Die vertikale, unterbrochene
Linie markiert den Wert des Riickstreuverhaltnisses fiir eine aerosolfreie Atmosphére.

angesetzt [Ansmann et al., 1993]. Diese Vorgehensweise wird durch die geringe
Abhsngigkeit des Partikelriickstreukoeflizienten 84 (2;, A) von LA°" gerechtfer-
tigt (vgl. Abschnitt 8.3.1).

o Der Riickstreukoeffizient in einer Referenzhéhe zg muB bekannt sein. Die Refe-
renzhdhe zg wird in eine Atmosphérenschicht gelegt, in der Rayleigh-Streuung
der dominierende Streuprozef ist und in der daher B(zg) durch BB (zg) er-
setzt werden kann.

Mit diesen zusatzlichen Informationen kann B2 (2, A) anhand von Gl. 6.1 be-
rechnet werden. Im Sinne der Ubersichtlichkeit verzichte ich im folgenden auf
die explizite Darstellung der Wellenldngenabhangigkeit von Variablen. Die Lidar-
Gleichung 6.1 188t sich als Differentialgleichung schreiben [Klett, 1981; Klett, 1985],

dS(z;) d

L = S (65 (w) + pA()) — 2 (B () + olilz) + (=), (89)

wobei
S(z:) = In(z} P (2))
den Logarithmus des entfernungskorrigierten Signals bezeichnet. Gleichung 8.8 hat
die formale Struktur einer Bernoulli-Differentialgleichung. Thre Lésung lautet [Bron-
stein und Semendjajew, 1981]
Z(2)
Aer(,, —_ i
B (zc) C +2Az Eﬁ:z LAer(zj)Z(zj)

- B () (8.9)

76



mit der Integrationskonstanten C, die sich aus der Anfangsbedingung f(zr) =
BR¥(2R) ergibt, und dem Zéihler

N
,zuo=ema(%a>—su~>—2Azz:KLmY—zﬁ“ua)ﬂmwa>+a%$uﬂ)

=1

In der Formulierung von Gl. 8.9 ist beriicksichtigt, dal S(z;) nur auf diskreten
Hodhenniveaus z; vorliegt; Integrationen iiber z sind daher durch Summationen er-
setzt worden. Klett [1981] wies als erster darauf hin, daf die Stabilitdt der Lésung
(Gl. 8.9) unempfindlicher gegeniiber Meffehlern wird, wenn als Referenzhshe zp
nicht die untere Grenzhdhe zps, sondern die obere Grenze zy benutzt wird. Die
Integrationskonstante C' kénnte man direkt zu

Ccl= ﬂRﬂy(zN) + ﬂAer(zN) ~ ﬂRﬂy(ZN)

bestimmen. Einsetzen eines fehlerhaften Werts von AR (zy) in Gl. 8.9 fithrt zu
einer Verschiebung des gesamten Profils 84 (z;). Der Fehler von fR¥(2;) nimmt
jedoch mit Hohe exponentiell zu. Ich bestimme daher die Integrationskonstante C'
mittels einer Anpassung von #4°"(z;) an die Nullfunktion im Héhenbereich [z, zn],
d.h. durch Minimierung von

, N8R (z) = Z(=) [ (C + 2082 TiL; LA (25) 2(2;)
mm=z( (wwm> w

i=K
Der Hoéhenbereich [zx, zy], in dem die Minimierung erfolgt, ist so gewéhlt, daB er
vollstindig oberhalb der Aerosolschichten liegt. Fiir die Auswertung der Daten des
Winters 1991/92 und 1992/93 verwende ich zx = 25,1 km.

In Abb. 8.5 wird als Beispiel das Ergebnis der Auswertung des in Abb. 8.2 darge-
stellten Rohdatenprofils gezeigt. Das Profil, das Abb. 8.5 zeigt, ist allerdings nicht
der Riickstreukoeffizient selbst, sondern das Riickstreuverhéltnis B (vgl. Gl. 6.9).
Man erkennt, dafl in einer Héhe von 14,7 km die Partikelriickstreuung fast doppelt
so stark wie die Rayleigh-Riickstreuung ist.

2

8.3.1 Fehlerberechnung

Der Fehler von f4%(2;) = B(2;) — f%(z;) berechnet sich nach [Bevington, 1969)]

or 9 _ N 6ﬂAer pr 6ﬂAer RAy 2
o) = 5 (G ¢ “)+E<MW 0

=M
i ﬂAer 2 ﬂAer Mol 2
i j§4 ( oL; Lj) ) + E (8 X[l?ij Abs]')) . (8.10)

Hierbei verzichte ich der Ubersichtlichkeit wegen auf die Angabe der expliziten
Hoéhenabhangigkeit und fiige den Hohenindex direkt an die hdhenabhéngige Va-
riable an; statt X(z;) schreibe ich also X;. Eine explizite Darstellung der Diffe-
rentialquotienten 9B /9X; findet sich im Anhang. In Abb. 8.6 ist der relative
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Abbildung 8.7: Temperaturprofile vom 9. und 24. Januar 1992. Die Pfeile markieren die Position
der Tropopausenhohen zp.

tragen zu E( ") /B4 wesentlich nur der Fehler des Rohdatensignals und der Fehler
des Rayleigh-Riickstreuprofils bei. Die Unsicherheiten in der Bestimmung von LA
und X wirken sich nicht signifikant auf das Ergebnis §4°°(2;) aus.

In den bisherigen Abschnitten dieses Kapitels ist die Auswertung der priméren
MefBgroBen, 54 (2;) und §(2;), dargestellt worden. Die Berechnung der sekundéren
MeBgréfien, der optischen Dicke und der PartikelgroBenspektren, ist Inhalt der fol-
genden beiden Abschnitte.

8.4 Optische Dicke
des stratosphérischen Aerosols

Die optische Dicke D2¢*()\) des stratosphérischen Aerosols wird durch Summieren
des Partikelextinktionskoeffizienten iiber die Hohe 2 berechnet

N
D)) = Az > apa(zi A, (8.11)
=T
wobel der Partikelextinktionskoeffizient iiber die Beziehung

aps(z, A) = LX) B4 (2, ) (8.12)

bestimmt wird. Der Hohenbereich, iiber den summiert wird, erstreckt sich sich von
der Tropopausenhdhe zr bis zum Ende des Profils zx in 25 bis 35 km Hohe. Der ge-
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naue Wert von zy ist nicht relevant, da 2 in diesem Héhenbereich vernachléssigbar
klein ist.

Die Tropopausenhdhe dagegen sollte genau bekannt sein. W&hrend der Polarnacht
kann an manchen Tagen diese Information aus den Temperaturprofilen nicht abge-
leitet werden. Zur Demonstration zeige ich in Abb. 8.7 zwei Temperaturprofile vom
9. und 24. Januar 1992. Nach der Definition der World Meteorological Organization,
die sich an der Anderung der Temperaturabnahme mit der Hohe orientiert, wiirde
man Tropopausenhéhen von 18,9 und 8,5 km erhalten [Liljequist und Cehak, 1974].
Eine Tropopausenhéhe von fast 19 km in polaren Breiten erscheint allerdings aus
geophysikalischen Griinden wenig sinnvoll. Die in Kapitel 9 diskutierten Ergebnisse
der Aerosol-Lidar-Messungen lassen es als unwahrscheinlich erscheinen, daf8 die fir
die troposphérische Dynamik charakteristischen konvektiven Prozesse bis in 19 km
Hohe reichen. Aus diesem Grund wird fiir die Bestimmung der optischen Dicke nach
Gl. 8.11 die Tropopausenhdhe in Ny-Alesund durch Mittelwertbildung iiber einen
Zeitraum von 7 Tagen bestimmt. Tageswerte, die grofler als 12 km sind, werden
hierbei ignoriert. Die auf diese Weise berechneten Tropopausenhdhen liegen in den
Wintermonaten zwischen 8 und 9 km.

8.5 Partikelgroflen- und -oberflichenspektren

Das formale Problem bei der Berechnung von PartikelgroBenspektren besteht darin,

X doher dNAer
AAT (N, m) = / dr 8 (1, A, m) = (1) (8.13)
0

nach dN4*/dr(r) aufzuldsen. Die GrofSenverteilung dNA® /dr(r) ist die Anzahl der
Partikel im Gréfenintervall [r,r + dr]. Gl. 8.13 ist eine Fredholm-Integralgleichung
mit dem Kern dof% /d)(r, A, m). Die entsprechende Gleichung fiir o%()), Gl. 5.9,
liefert keine zusétzliche Information, da of¢()) nach Gl. 8.12 aus f2*()) berechnet
wird und daher keine unabhingige MefigroBe ist. Die genauere Analyse zeigt jedoch,
daf} die direkte Inversion von Gl. 8.13 aus mehreren Griinden nicht zu befriedigen-
den Ergebnissen fithrt [z.B. Twomey, 1977; Miiller und Quentzel, 1985; Rodgers,
1976]. Erstens ist die Funktion AA®()) im Fall der vorliegenden Aerosol-Lidar-
Messungen fiir nur drei Wellenldngen bekannt. Zweitens besitzen typische Kerne
dofs /dQU(r, A\, m) breite Maxima. Das hat zur Folge, daB man eine unbegrenzte
Anzahl von GroBenverteilungen dNA**/dr(r) finden kann, die mit $4**(}) im Rah-
men der MeBfehler £(84°) vertriglich sind. Drittens ist der Kern selbst zunéchst
nicht bekannt, da er von Form, Orientierung, Zusammensetzung und Brechungsin-
dex der Partikel abhingt.

8.5.1 Aerosol-Modell

Aus den geschilderten Griinden mu8 fiir die Bestimmung einer physikalisch sinnvol-
len GroBenverteilung zusitzliche Information in die Auswertung einflieflen. Hierzu
ist ein einfaches, nulldimensionales Aerosol-Modell entwickelt worden. Die Konzep-
tion des Modells basiert auf den Arbeiten von Hamill et al. [1982] und Larsen [1992].
Die folgenden Annahmen bilden die Grundlage des Modells:
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e Das stratosphérische Aerosol ist dominiert von sphéarischen Partikeln. Diese
Annahme ist gerechtfertigt, wenn das Aerosol in der fliissigen Phase vorliegt.
Die Giiltigkeit dieser Annahme wahrend des Mefzeitraums im Winter 1992/93
wird bestatigt durch eine reduzierte Volumendepolarisation in der vulkani-
schen Aerosolschicht. Fiir sphérische Partikel liefert die Mie-Theorie den Kern

Aer
———-dzgd‘ (r, A, m) = 7 r? QR <gzr)‘l7 m)
(vgl. Abschnitt 5.3).

e Die tatsichliche GroBenverteilung kann durch eine monomodale Lognormal-
Verteilung nach Gl. 2.1 approximiert werden. In-situ-Untersuchungen z.B.
von Deshler [1993] zeigen, dafl sich die dominierende Mode des vulkanischen
Aerosols im Winter 1991/92 gut in dieser Form parametrisieren 1a8t. Uber
den Winter 1992/93 sind mir keine in-situ-Ergebnisse bekannt.

e Die stratosphirischen Aerosolpartikel bestehen aus verdiinnter Schwefelsdure
und befinden sich im Gleichgewicht mit stratosphirischem Wasserdampf [Ha-
mill et al., 1982]. Zahlreiche in-situ-Messungen bestitigen den hohen Anteil
von HyS04/H,0 am stratosphérischen Aerosol [z.B. Dye et al., 1992]. Da die
Zeitkonstante fiir das Einstellen des H,O-Gleichgewichts in der Gréfienord-
nung von Sekunden liegt und das Mischungsverhéltnis von H,SO4 gegeniiber
H,0 etwa acht Groéflenordnungen geringer ist, wird sich auf der Zeitskala der
Beobachtungsperiode ein Gleichgewicht des Schwefelsaureaerosols nur in be-
zug auf Verdunstung und Kondensation von H,O-Molekiilen einstellen kénnen
[Turco et al., 1979].

o Die Erhohung des Sattigungsdampfdruckes aufgrund der gekriimmten Trépf-
chenoberfliche (Kelvin-Effekt) kann vernachléssigt werden. Nach Untersu-
chungen von Steele und Hamill [1981] ist der Einflul des Kelvin-Effektes fiir
Partikel, deren Radien gréfler als 0,05 pm sind, gering.

e Der Extinktionsquerschnitt fiir Streuung an HaSO4-Trépfchen wird dominiert
vom Streuquerschnitt, und der Imaginérteil des Brechungsindex $(m) kann
auf null gesetzt werden. Laboruntersuchungen von Palmer und Williams
[1975] zeigen, dall $(m) fiir die Aerosol-Lidar-Wellenlingen von 353, 532 und
1064 nm um mindestens fiinf Gréfenordnungen kleiner als R(m — 1) ist.

Eingabedaten fiir das Modell sind der stratosphirische HyO-Partialdruck pg,o und
die Temperatur T sowie die Parameter der Lognormal-Verteilung N4°", 7 und s. Die
Stratosphérentemperaturen und -driicke liegen in Form der Radiosondenprofile mit
ausreichender Genauigkeit vor. Da der Feuchtesensor der Sonde in der Stratosphire
keine verldBlichen Werte liefert, wird ein hohenkonstantes H,O-Volumenmischungs-
verhéltnis von X}, o = 5 ppmv fiir die Bestimmung des Wasserdampfpartialdrucks
pH.0 = p X o zugrunde gelegt [Russell et al., 1984a; Ovarlez und Ovarlez, 1993].

Der Realteil des Brechungsindex m fiir eine bestimmte HySO4-Konzentration wird
durch Inter- und Extrapolation der von Palmer und Williams [1975] verdffentlichten
Daten bestimmt. Mittels der umgeformten Lorentz-Lorenz-Gleichung

() = | 22 (T) = 1) piss0,(T) + (m*(To) + 2) prson(Th)
(T) = \} (m2(To) +2) szSO4(TO) —_ (mZ(TO) —1) PH;SO;(T) (8.14)
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Abbildung 8.8: Die Abhéngigkeit des reellen Brechungsindex von der Schwefelsdurekonzentration
fiir die drei Aerosol-Lidar-Wellenlangen 353, 532 und 1064 nm. Die Brechungsindices basieren auf
Messungen von Palmer und Williams [1975]. Die Kurven sind fiir eine Temperatur von 200 K
berechnet worden. Der relative Fehler ist auf 5% abgeschétzt worden.

wird m von der Temperatur Ty = 300 K, bei der die Labormessungen durchgefithrt
worden sind, auf Stratospharentemperaturen umgerechnet, wobei pnyso,(7') die
Dichte der Schwefelsdure bei der Temperatur 7' bezeichnet [Steele und Hamill, 1981;
Lax, 1967]. In Abb. 8.8 ist fiir die drei Aerosol-Lidar-Wellenlingen die Abhangighkeit
des reellen Brechungsindex von der H,SO4-Konzentration dargestellt. Die Kurven
sind fiir eine Stratosphirentemperatur von 200 K berechnet.

8.5.2 Bestimmung von Partikelgrofienverteilungen

Die Berechnung von Partikelgrofenverteilungen geschieht nun durch Vergleich von
Riickstreukoeffizienten, die anhand des Aerosol-Modells bestimmt worden sind, mit
den Riickstreukoeffizienten, die man aus der Auswertung der Aerosol-Lidar-Daten
erhdlt. Zunichst werden die Modellriickstreukoeffizienten fiir die Lidar-Wellenlan-
gen nach Gl. 8.13 numerisch berechnet,

BN = N (815
p 21 r; 1 In?( In"(ri/7)
Aer M7 — 2 Bck( % ) _
077 0) Argﬂ'r © o VorrIns P 21n*s
Hierbei ist
Ar = 0,01/ (27)
ry o= [F/(10s), 7/(10s)+Ar,7/(108) + 2Ar, ... ,7(10s)] . (8.16)
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Die Summenberechnung in Gl. 8.15 wird auf das Intervall [r/(10s),r (10s)] um
den Modenradius 7 begrenzt, da die Giiltigkeit der Parametrisierung nach Gl. 2.1
auflerhalb dieses Radiusbereiches nicht durch in-situ-Untersuchungen gestiitzt wer-
den kann. Die Schrittweite Ar ergibt sich aus der Bedingung, dafi die Approxi-
mierung der Integration in Gl. 8.13 durch eine Summation in Gl 8.15 eine Abwei-
chung von nicht mehr als 1% verursachen sollte. Die Parameter der Lognormal-
Veltellung NAT 7 und s werden durch Bestimmung des minimalen Abstandsqua-
drats x*(7,s) von Modelldaten 32<*(\, N2 7, s) und MeBdaten 84(}) bestimmt.
Da der Riickstreukoeffizient ﬁAer( ./\/’Aer,?’, s) nichtlinear von 7 und s abhingt,
konnen deren Fehler £(7) und €(s) nicht analytisch berechnet werden [Press et al.,
1992]. Um dennoch ein Maf fiir die Qualitdt der Anpassung zu erhalten, wird die
Bestimmung des Abstandsquadrats nicht mit dem tatsichlichen MeSwert SA()),
sondern mit einem Satz 82°7(\) von M = 100 normalverteilten Werten durchgefiihrt,
deren Mittel mit #4"(\) und deren Standardabweichung S(BA())) mit (BAT()))

Uibereinstimmt,

(Bh(V) =

(o) =

Z = pr(N)

m

2; (BA=() — (BA=(A)) = € (B2 (V) -

4——&4

Der Ritckstreukoeffizient BAQF(A,NAer, 7,s) ist dagegen linear in NA*. Die Minimie-
rung bezliglich der Teilchendichte kann analytisch durchgefithrt werden, und man
erhilt als Abstandsquadrat

2 s (L) BT s) — AT )
Xm(Ty ) = Z( E(3h00) ) , (8.17)

wobei

z:l ﬂ(})\ (/\U ) )ﬂier(/\z)/(g(ﬁ:ze%/\i))f ) (818)
T (B (7, 9)" / (E(BAT ()

Summiert wird iiber die Anzahl der Lidar-Wellenlingen L = 3. Die Werte von 7 und

s, fiir die der Ausdruck 8.17 sein Minimum annimmt, bezeichne ich im folgenden

mit 7, und $,,. Da die Berechnung der 2, (7, s) numerisch aufwendig ist, kann diese

Minimierung nur auf dem diskreten Gitter

f(F’S) =

F o= 0,005,...,5 um
s = 1,1,...,30 (8.19)

mit einer multiplikativen Schrittweite von 1,05 fiir # und einer additiven Schrittweite
von 0,05 fiir s durchgefiithrt werden. Die Partikelteilchendichte folgt nun aus der
Kenntnis von 7, und s, nach Gl. 8.18,

NAT = F(F, 8m)
Die Prozedur wird fiir jeden der f2e-Werte (m = 1,...,M) durchgefithrt. Die

Kovarianzmatrix

SE = ((Xi — (X)) (X; — (X;)))
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fir X; = N2 X, = 7 und X3 = s enthalt Standardabweichungen und Korrelatio-
nen der Parameter AA°", 7 und s. Liefert das Verfahren ein Ergebnis auf dem Rand
des Gitterbereiches (Gl. 8.19), wird das Resultat verworfen. Das Ergebnis N4, 7
und s berechnet sich schlielich durch Bildung des geometrischen Mittels iiber die
M Werte NA* 7 und s,,. Diese Analyse wird fiir jedes Hohenniveau durchgefiihrt,
auf dem die Volumendepolarisation unter einen Wert von 0,013 fallt. Die Randbe-
dingung garantiert, daff die Voraussetzung fiir die Anwendung der Mie-Theorie —
die sphérische Gestalt der stratospharischen Aerosolpartikel — zutrifft.

8.5.3 Bestimmung von Partikeloberflichen-
und -volumenverteilungen

Die Oberflichen- und Volumendichte ergeben sich direkt aus der Kenntnis der Pa-
rameter N4, 7 und s, da die Momente einer Lognormal-Verteilung analytisch be-

rechenbar sind (vgl. Gl. 2.2). Die Oberflichendichte .4 und Volumendichte V sind
daher gegeben durch

A

4n N2 72 exp (2 1n2(s)>
4

_ 9
3 T NAT 7 exp <§ lnz(s)> ) (8.20)

Gl. 8.20 bezeichnet man als Hatch-Choate-Gleichungen [Reist, 1984]. Mit den Mas-
sendichten von Luft und Schwefelsdure, p1, und pu,sc,, folgt hieraus das Massenmi-
schungsverhéltnis

PH,S0,

M
Xsto4 =Y oL

8.6 Koexistenztemperaturen

Bei der Analyse der Aerosol-Lidar-Daten ist der Vergleich der Atmosphérentempe-
ratur mit den Koexistenztemperaturen von NAT und Eis ein wichtiges Kriterium
fiir die Unterscheidung zwischen PSW Typ I, PSW Typ II und H;504-Aerosolen.
Fiir die Berechnung der Koexistenztemperaturen ist die Kenntnis der Tempera-
turabhéngigkeit der HNO3- und H,0-S4ttigungsdampfdriicke erforderlich.

Nach neuesten Laboruntersuchungen von Marti und Mauersberger [1993] 148t sich
die Koexistenztemperatur von Eis im Bereich zwischen 170 und 253 K in der Form

- A
His In (ps,0/1 Pa) — B
A = —61329K+18 K

B = 28,868 40,025

parametrisieren. pm,o bezeichnet den H,O-Partialdruck.
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Abbildung 8.9: Das Héhenprofil des HNOj3-Mischungsverhiltnisses im zonalen Monatsmittel fiir
Januar 1979 auf 76°N. Die Daten basieren auf LIMS-Messungen [Gille und Russell, 1984].
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Abbildung 8.10: Die Koexistenztemperatur von NAT als Funktion des HNOj-Partialdruckes.
Tnar ist berechnet fiir sechs HyO-Partialdriicke zwischen 5 und 50 mPa [Hanson und Mauersberger,
1988].
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Sattigungsdampfdriicke von HNO3 und H,O {tiber NAT sind in Laboruntersu-
chungen von Hanson und Mauersberger [1988] bestimmt worden. Nach ihrer Para-
metrisierung ist die Koexistenztemperatur Tnat gegeben durch

TNAT . 108,3 - 2,784 lIl (PH;O/I Pa) — lIl (PHNOg/l Pa)

1K 5,088 - 10~2 — 1,76 - 102 In{pu,0/1 Pa)

108,3 — 2,784 In (pu,0/1 Pa) — In (puno, /1 Pa)\’
5,088 - 10~2 — 1,76 - 10~2 In (pu,0/1 Pa)

1

26242 z
2,544 - 10-2 — 8,8 - 10~* In (pu,0/1 Pa)

(8.21)

+

Fiir die vorliegende Arbeit verwende ich ein HNOg-Profil, das auf LIMS-Satelliten-
messungen der polaren Stratosphire basiert [Gille und Russell, 1984]. Abb. 8.9 zeigt
das Profil. Es handelt sich um den zonalen Mittelwert des HNO3-Mischungsverhélt-
nisses fiir Januar 1979 auf 76°N. Das stratosphérische H,O-Mischungsverhaltnis
zeigt demgegeniiber eine nur geringe Hohenabhangigkeit [2.B. Russell et al., 1984a,;
Ovarlez und Ovarlez, 1993]. Ich nehme daher einen héhenkonstanten Wert von
5 ppmv an.

Unter Verwendung von Gl. 8.21 erhélt man die in Abb. 8.10 dargestellten HNO3-
Sattigungsdampfdriicke. Es werden sechs Kurven fiir H,O-Partialdriicke zwischen 5
und 50 mPa gezeigt. Da NAT nur unter bestimmten H,0- und HNO3-Partialdriicken
thermodynamisch stabil ist, existiert nicht fiir alle Werte der Druckskala ein Wert
der Koexistenztemperatur.
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Kapitel 9

Ergebnisse, deren Interpretation
und Bewertung

In den folgenden Abschnitten werden die Ergebnisse der zwei Mefkampagnen vor-
gestellt, die in den Wintern 1991/92 und 1992/93 mit dem Mehrwellenldngen-Lidar
in Ny-Alesund durchgefithrt worden sind [Beyerle und Neuber, 1993; Beyerle et al.,
1993]. Die Resultate werden interpretiert und auf dem Hintergrund des derzeitigen
wissenschaftlichen Kenntnisstands bewertet.

Fir die zeitliche und raumliche Entwicklung des stratosphirischen Aerosols sind
dynamische Prozesse in der polaren Stratosphire von grofer Bedeutung. Ich beginne
dieses Kapitel daher mit der Beschreibung der Stratosphirendynamik wahrend der
beiden Mefzeitrdume. Meine Darstellung stiitzt sich auf die Stratosphérenanaly-
sen des Instituts fiir Meteorologie der Freien Universitit Berlin, die in den Beila-
gen zur Berliner Wetterkarte veréffentlicht sind [Naujokat et al., 1992; Naujokat
et al., 1993]. Die weiteren Abschnitte sind der Darstellung und Interpretation der
Lidar-Messungen des vulkanischen Aerosols und der PSW gewidmet. Polare stra-
tosphérische Wolken wurden im Winter 1991/92 in Ny-Alesund mit einer unbedeu-
tenden Ausnahme nicht beobachtet, die Diskussion konzentriert sich daher auf die
Beobachtungen im Januar 1993. Zum Vergleich wird eine Auswertung von PSW-
Beobachtungen des DIAL-Lidars vom Januar 1989 und Januar 1990 vorgestellt. In
bezug auf das vulkanische Aerosol dagegen ist der Winter 1991/92 interessanter als
der des folgenden Jahres. Die Ausbildung des Polarwirbels im November 1991 und
die daraus resultierende Isolierung der polaren Luftmassen in der mittleren Strato-
sphére fiihrt zu einem starken meridionalen Gradienten des Aerosolgehalts. Dieser
Gradient erlaubt es, anhand von Korrelationsuntersuchungen Aufschliisse tiber dy-
namische Prozesse in der mittleren und unteren Stratosphire zu gewinnen.

Im folgenden werde ich auf eine Diskussion des stratosphirischen Hintergrund-
aerosols verzichten. Hierfiir sind zwei Griitnde verantwortlich. Erstens ist wihrend
des gesamten Mefzeitraums die polare Stratosphire durch vulkanisches Aerosol do-
miniert; das Massenmischungsverhéltnis von H,SO4-Aerosol im Winter 1991/92 ist
im Vergleich zum Vorwinter um fast zwei GréBenordnungen erhdht [z.B. Deshler,
1993]. Zweitens reicht die Nachweisgenauigkeit des Aerosol-Lidars fiir Untersuchun-
gen des Hintergrundaerosols nicht aus.
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Abbildung 9.1: Das Riickstreuverhiltnis bei einer Wellenlénge von 353 nm vom 11. August 1991.
Die dem Profil zugrunde liegende Mefizeit betrigt etwa 70 Minuten. In einer Hohe von etwa 14 km
sind Spuren vulkanischen Aerosols erkennbar. Die Tropopausenhéthe ist mit einem Pfeil markiert.

9.1 Stratosphirendynamik in den
Wintern 1991/92 und 1992/93

Der polare Wirbel des Winters 1991/92 ist charakterisiert durch Stérungen der Zir-
kulation und geographische Verlagerungen des Wirbelzentrums mit der Folge von
Erwirmungen und Teilungen des Vortex. Nach den Analysen des Instituts fiir Me-
teorologie der Freien Universitit Berlin bildet sich im November 1991 ein stabiler,
kalter Polarwirbel aus, doch schon Ende November wird eine voriibergehende Tei-
lung des Wirbels beobachtet [Naujokat et al., 1992]. Nach einer stabilen Phase, die
von Ende Dezember bis Anfang Januar anhilt, kommt es Mitte Januar 1992 in Folge
einer Stérung der polaren Zirkulation zu einer starken Erwarmung in der mittleren
Stratosphére. Auf dem 10 hPa-Druckniveau wird ein Temperaturanstieg von {iber
60 K innerhalb von vier Tagen beobachtet; im Monatsmittel werden Abweichungen
von mehr als 30 K registriert. Der Polarwirbel verstarkt sich zwar gegen Ende des
Monats wieder, doch kommt es im Lauf des Februar 1992 mehrfach zu einer Teilung
des Vortex. Schon Mitte Marz beginnt die Frithjahrserwérmung, die schlieflich zum
Zusammenbruch des Wirbels fiihrt.

Der Wirbel des folgenden Winters 1992/93 zeichnet sich durch eine stabile, kalte
Phase aus, die von November 1992 bis Ende Januar 1993 anhilt [Naujokat et al.,
1993]. Trotz einer zeitweisen Teilung des Vortex wihrend des Jahreswechsels bleibt
der Wirbel stabil mit der Folge tiefer Stratosphirentemperaturen, soda wahrend
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des Januar 1993 haufig polare stratosphérische Wolken iiber Spitzbergen beobachtet
werden. Eine schwache Stratosphirenerwérmung im Februar fithrt zu einer Verschie-
bung des Kéltezentrums bis in mittlere Breiten, verursacht aber keinen Zusammen-
bruch der Zirkulation. Der Beginn der Frithjahrserwérmung setzt frithzeitig Anfang
Mairz ein, doch erst Anfang April kann sich die endgiiltige Erwdrmung mit dem
Zusammenbruch des Polarwirbels und Beginn der Ostwindzirkulation durchsetzen.

9.2 Vulkanisches Aerosol

Der stratosphérische Aerosolhaushalt ist wahrend der Mefiperiode dominiert vom
H,S504-Aerosol vulkanischen Ursprungs. Die Eruption des philippinischen Vulkans
Mt. Pinatubo im Juni 1991 hat einen Eintrag von etwa 20 Mt SO, in die untere
und mittlere Stratosphire zur Folge [Bluth et al., 1992; Goldman et al., 1992]. Der
Haupteintrag erfolgt im Héhenbereich zwischen 20 und 25 km. Mit einer Zeitkon-
stanten von etwa drei bis vier Wochen wird Schwefeldioxid zu H3;SO4 oxidiert und
kondensiert als Schwefelsduteaerosol aus [Deshler et al., 1991]. Die globale Verteilung
der Aerosolwolke erfolgt zunéachst in zonaler Richtung. Innerhalb von nur 22 Tagen
umrundet die Wolkenfront den Globus in westlicher Richtung [Bluth et al., 1992).
Der meridionale Transport geht langsamer vonstatten. In der unteren Stratosphire
der Nordhemisphire allerdings breitet sich das vulkanische Aerosol innerhalb von
wenigen Wochen iiber mittlere Breiten bis in die Arktis aus [Jager, 1992; Neuber
et al., 1993].

9.2.1 Sommer 1991

Erste Spuren stratosphirischen Aerosols tiber Spitzbergen, das auf die Eruption des
Mt. Pinatubo zuriickzufiihren ist, werden wihrend einer einwdchigen MeBkampagne
in Ny-Alesund im August 1991 detektiert [Neuber et al., 1992a). Zu diesem Zeit-
punkt ist das Aerosol-Lidar noch nicht betriebsbereit, die Messungen werden mit
dem Tageslichtdetektor des Ozon-Lidars auf der Wellenlinge von 353 nm durch-
gefithrt. Abb. 9.1 zeigt das Riickstreuverhéltnis als Funktion der Héhe am 11. Au-
gust 1991. In der unteren Stratosphire im Hohenbereich um 14 km ist ein schwaches
Aerosolsignal mit einem maximalen Riickstreuverhéltnis von 1,2 erkennbar. Beim
Vergleich von Abb. 9.1 mit anderen dieses Kapitels ist zu beriicksichtigen, daf das
Riickstreuverhéltnis aufgrund der unterschiedlichen Wellenléngenabhangigkeit von
Molekiil- und Aerosolstreuung bei 353 nm etwa um den Faktor 3 bis 4 geringer ist
als bei 532 nm. Die Signalqualitit ist zuséitzlich durch das hohe Signal-zu-Rausch-
Verhiltnis einer Tageslichtmessung beeintrachtigt.

Der Nachwels von vulkanischem Aerosol in der arktischen Stratosphére zu einem
Zeitpunkt weniger als acht Wochen nach dem Ausbruch des Vulkans ist ein Indiz fiir
die Existenz schneller meridionaler Transportprozesse in der unteren Stratosphére
[Neuber et al., 1993]. In der mittleren Stratosphére dagegen, im Héhenbereich zwi-
schen 20 und 25 km, in den der gréfite Teil des vulkanischen Materials injiziert wor-
den ist, sind zu diesem Zeitpunkt keine Aerosole nachweisbar [Bluth et al., 1992].
In diesem Hohenbereich kann das vulkanische Aerosol die Polargebiete bis zur Aus-
bildung des Polarwirbels im November 1991 nicht erreichen.
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Die Beobachtung eines schnellen Meridionaltransports in der unteren Stratosphéare
wird durch Lidar-Messungen in mittleren Breiten unterstitzt. Jager [1992] berichtet
von ersten Spuren des vulkanischen Aerosols iber Garmisch-Partenkirchen bereits
im Juli 1991 in Hohen zwischen 15 und 17 km.

9.2.2 Winter 1991/92

Der Winter 1991/92 stellt sich als auflerordentlich interessant fir die Untersuchung
dynamischer Prozesse in der unteren und mittleren Stratosphére dar. Bis zum Zeit-
punkt der Ausbildung des Polarwirbels im November 1991 kénnen in der unteren
Stratosphére unterhalb des isentropischen Niveaus von 500 K nur die Vorlaufer der
vulkanischen Aerosolwolke in die Polarregionen vordringen. Oberhalb von 500 K ist
die Stratosphére im wesentlichen unberiihrt von vulkanischem Aerosol. Die Folge
dieser Entwicklung ist die Ausbildung eines Gradienten im Aerosolmassenmischungs-
verhéltnis iiber die Wirbelgrenzen hinweg. Diese Unterschiede im Aerosolgehalt
polarer und subpolarer Luftpakete erméglichen die Detektion von Stérungen der
Zirkulation anhand der Aerosol-Lidar-Messungen.

Zeitliche und rdumliche Entwicklung

Der Mefbetrieb des Aerosol-Lidars im Rahmen der EASOE-Kampagne beginnt
am 25. November 1991 und dauert mit zwei langeren Unterbrechungen bis zum
27. Marz 1992, Wahrend dieser Zeitperiode ist die untere Stratosphire dominiert
von einer etwa acht Kilometer starken Aerosolschicht. Die zeitliche Entwicklung des
Riickstreuverhéltnisses R wihrend des Winters im Héhenbereich zwischen 300 und
700 K potentieller Temperatur ist in Abb. 9.2 dargestellt. Die Isoplethen markie-
ren Werte gleichen Riickstreuverhéltnisses. Es wird eine multiplikative Schrittweite
von 1,2 benutzt, un Werte von R nahe eins unterscheiden zu konnen. Am oberen
Rand der Abbildung sind die Betriebszeiten des Lidars markiert. Die Mefreihen wei-
sen zwei Liicken auf. Zwischen Weihnachten und Neujahr ruht der Mefibetrieb und
eine zweiwdchige Mefipause im Mérz ist durch technische Probleme des Nd:YAG-
Lasers verursacht. Die Tropopausenhéhe ist als unterbrochene Linie eingezeichnet.

Wihrend der stabilen Phase des Polarwirbels zeigen die Lidar-Messungen eine
breite Schicht vulkanischen Aerosols in der unteren Stratosphare im Héhenbereich
zwischen 300 und 450 K. Das mittlere Profil des Riickstreuverhaltnisses fiir diesen
Zeitraum besitzt einen Maximalwert von 2,0 mit einer Standardabweichung von 0,4
in einer Héhe von 370 K. Mitte Januar und im Laufe des Februar steigt R auf
Werte um 2 bzw. 2,5 an. Ab Mitte Februar sind Aerosole auch oberhalb von 460 K
wieder nachweisbar, nachdem sich die Schichtobergrenze im Januar bei etwa 440 K
befunden hat. Um den 20. Mé4rz nimmt der Aerosolgehalt der unteren Stratosphére
stark zu. Eine ausgepragte Schicht mit R ~ 2 erscheint nun auch in Héhen iber
550 K.

Die Héhenvariation, die das Maximum des Riickstreuverhaltnisses zeigt, ist nicht
das Ergebnis von Vertikaltransport. Andernfalls wiirde man konstante Maximal-
werte von R wahrend des Winters erwarten, da R in bezug auf Vertikalbewegun-
gen eine konservative Grofe ist. Horizontale Transportprozesse fithren aerosolreiche
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Abbildung 9.2: Die zeitliche Entwicklung des Riickstreuverhdltnisses bei 532 nm im Winter
1991/92 als Funktion der potentiellen Temperatur. Die Isoplethen besitzen eine multiplikative
Schrittweite von 1,2, um Werte von R nahe eins unterscheiden zu kénnen. Als unterbrochene

Linie ist die Tropopausenhdhe eingezeichnet. Die Symbole oberhalb der Abbildung markieren die
Betriebszeiten des Lidars.
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Abbildung 9.3: Die zeitliche Entwicklung der Volumendepolarisation bei 532 nm im Win-
ter 1991/92 als Funktion der potentiellen Temperatur. Die Isoplethen besitzen eine multiplika-
tive Schrittweite von 1,2. Hohe Depolarisationswerte unterhalb der Tropopause sind von Cirren
verursacht worden.
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bzw. -arme Luftpakete heran und verursachen auf diese Weise eine Verschiebung
des Maximums. Die Zunahme des Riickstreuverhaltnisses in der zweiten Hélfte des
Januar 1992 wird durch die Stratosphirenerwidrmung und das damit verbundene
FinflieBen subpolarer, aerosolreicher Luftpakete verursacht. Die Teilung des Vortex
Mitte Februar fithrt in analoger Weise zu einem weiteren Anstieg von K. Das Feh-
len von vulkanischem Aerosol im Hohenbereich oberhalb von 500 K wahrend der
stabilen Phase des Polarwirbels ist auf die isolierende Wirkung der Wirbelgrenzen
in der mittleren Stratosphire zuriickzufiithren. Erst nach dem Zusammenbruch der
Zirkulation gegen Ende Mirz 1992 kdnnen aerosolreichere Luftpakete aus subpo-
laren Breiten auch in diesem Héhenbereich in die Polargebiete eindringen. In der
unteren Stratosphére unterhalb von 500 K dagegen ist der Wirbel schwicher aus-
gebildet und ein Austausch von Luft polarer und subpolarer Herkunft wéhrend des
gesamten Winters 1991/92 moglich.

Die Vorstellung einer wirksamen Isolierung durch die Wirbelgrenzen in der mitt-
leren Stratosphire wird unterstiitzt durch den Vergleich der Aerosolbelastung —
ausgedriickt durch das Riickstreuverhiltnis — und der potentiellen Wirbelstarke @,
die als Maf fiir den reziproken Abstand vom Wirbelzentrum interpretiert werden
kann (vgl. Abschnitt 10.2).

Eigenschaften des Aerosols

Die Frage, ob das Schwefelsiureaerosol in kristalliner oder flissiger Form vorliegt,
ist im Zusammenhang mit der Entstehung der PSW von Bedeutung. Da das H2SO,-
Partikel als Nukleationskeim fiir NAT-Bildung dient, beeinflult der Aggregatzustand
die Kompatibilitit zwischen Schwefelsiureaerosol und NAT und damit die fiir das
Ausfrieren erforderlichen Temperaturen. Experimentelle Befunde deuten auf die
Méglichkeit hin, daf das H;SO,4-Aerosol trotz einer Unterkithlung von mehr als
40 K in der fliissigen Phase bleibt [Dye et al., 1992].

Lidar-Messungen kénnen in diesem Zusammenhang durch Bestimmung der Depo-
larisation des Riickstreusignales Aufschliisse iiber Abweichungen von der spharischen
Gestalt der Partikel liefern. Die zeitliche Entwicklung der Volumendepolarisation
im Winter 1991/92 ist in Abb. 9.3 dargestellt. Hohe Depolarisationen unterhalb der
Tropopause werden durch das Auftreten von Cirren verursacht. Wihrend der sta-
bilen Phase des Polarwirbels beobachtet man in der Hauptschicht der Aerosolwolke
Werte im Bereich um 6% = 0,0141, den Wert der molekularen Depolarisation. Die
untersten Schichten direkt oberhalb der Tropopause sind dagegen charakterisiert
durch eine Zunahme der Depolarisation. Nach dem Aufbruch des Wirbels im Mérz
sind im Héhenbereich um 20 km wiederum deutlich reduzierte Werte der Volumen-
depolarisation zu beobachten.

Die erhéhte Volumendepolarisation in der untersten Schicht des Vulkanaerosols
ist verursacht durch Streuung an asphéirischen Partikeln. Es stellt sich die Frage, ob
in dieser Schicht das Schwefelssureaerosol ausgefroren ist und in kristalliner Form
vorliegt. Wire dies der Fall, wiirde man eine Korrelation zwischen der beobachteten
Depolarisation und der Temperatur erwarten.

In Abb. 9.4 ist die Volumendepolarisation als Mittel {iber die isentropischen Ni-
veaus von 350 £ 10 K (etwa 12 & 0,5 km) aufgetragen gegen die Temperatur. Aus
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Abbildung 9.4: Depolarisation als Funktion der Temperatur im Winter 1991/92. Die Depolari-
sationswerte sind gemittelt iiber die isentropischen Niveaus 350 + 10 K (12 £ 0,5 km). Der lineare
Korrelationskoeffizient betriagt 0,07 mit einer Signifikanz von 0,14.

dem Wert des linearen Korrelationskoeffizienten von 0,07 folgt, daB eine Tempe-
raturabhéngigkeit der Depolarisation nicht existiert. In-situ-Untersuchungen, die
im Juli und August 1991 in Laramie, Wyoming stattfanden, lassen den Schlu8 zu,
dafl in der untersten Schicht der Aerosolwolke Reste vulkanischer Aschepartikel fiir
die erhdhten Depolarisationswerte verantwortlich sind [Sheridan et al., 1992]. Die
Partikelradien miissen im Submikrometerbereich liegen, da grofere Teilchen aus der
Aerosolschicht innerhalb weniger Wochen durch Sedimentation entfernt worden sind
[Sheridan et al., 1992]. '

9.2.3 Sommer 1992

Wiahrend des Sommers 1992 kénnen mit dem Aerosol-Lidar keine Messungen durch-
gefiihrt werden, da der Mehrwellenlingendetektor nicht fiir Tageslichtmessungen ein-
gerichtet ist. Wahrend einer einwéchigen MeBkampagne im September 1992 werden
jedoch mit dem Tageslichtdetektor des DIAL-Lidars auf der Wellenlange 532 nm
Profile aufgenommen. Eine Bestimmung der Volumendepolarisation ist in dieser
MeBkonfiguration nicht mdglich.

Abb. 9.5 zeigt das gemittelte Profil des Riickstreuverhéltnisses bei 532 nm im Mo-
nat September 1992 zusammen mit den Monatsmitteln der Wintermonate 1991/92
und 1992/93. Mehr als ein Jahr nach dem Ausbruch des Mt. Pinatubo liefert das vul-
kanische Aerosol im Héhenbereich zwischen 350 und 550 K ein stirkeres Riickstreu-
signal als wahrend des Winters 1991/92. Die Ursache hierfiir ist, dal erst nach dem
Einsetzen der Frithjahrserwirmung und dem Zusammenbruch der polaren Zirkula-
tion im Marz 1992 sich aerosolreiche Luftpakete aus subpolaren Breiten {iber das
gesamte Polargebiet ausdehnen kénnen.
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Abbildung 9.5: Monatsmittel des Riickstreuverhéltnisses als Funktion der potentiellen Tempe-
ratur bei einer Wellenlinge von 532 nm im Zeitraum zwischen November 1991 und Mérz 1993.
Der Berechnung der Winterprofile liegen jeweils iiber 50 Mefistunden zugrunde, fiir das Septem-
berprofil stehen nur 3-4 Mefstunden gur Verfiigung. Die Fehlerbalken zeigen die Schwankung der
Einzelprofile. Die Profile sind in horizontaler Richtung proportional ihrem zeitlichem Abstand
versetzt.

Mit Beginn des Polarwinters 1992/93 kiihlt sich die Stratosphare diabatisch ab
und es kommt zu einer Abwirtsbewegung stratosphérischer Luftschichten. Daher
findet man das Maximum des Riickstreuverhiltnisses im Dezember 1992 auf einem
um etwa 70 K niedrigeren isentropischen Niveau als im September. Eine vergleich-
bare Absinkbewegung 148t sich auch in der zeitlichen Entwicklung des Ozonmi-
schungsverhiltnisses nachweisen [von der Gathen et al., 1993].

Die deutliche I"Jberh('jhung des Profils vom Januar 1993 im Ho6henbereich zwi-
schen 400 und 500 K ist auf das Auftreten von polaren stratosphédrischen Wolken
zuriickzufithren. Die PSW-Beobachtungen im Januar 1993 werden im folgenden
noch ausfiihrlich dargestellt werden.

9.2.4 Winter 1992/93

Die Beobachtung der vulkanischen Aerosolschicht im Winter 1992/93 liefert wenig
Informationen hinsichtlich der Stratospharendynamik. In Abb. 9.6 ist die Schicht
des vulkanischen Aerosols anhand des Riickstreuverhélinisses bei 532 nm im Bereich
zwischen der Tropopause und 425 K erkennbar. Die untersten Schichten der Aero-
solwolke reichen bis zur Tropopause. Das mittlere Profil von R fiir diesen Zeitraum
betragt im Maximum 2,4 mit einer Standardabweichung von 0,3 in einer Hohe von
345 K. Die gegeniiber dem Vorwinter etwas geringere Standardabweichung ist Aus-
druck der reduzierten Variabilitat der Aerosolschicht wihrend des Winters 1992/93.
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Die Strukturen im Héhenbereich um 500 K im Januar 1993 sind auf PSW zuriick-
zufiihren.

Die Depolarisationsmessung im Winter 1992/93 liefert ein deutlich anderes Bild
als die des Vorjahres. In Abb. 9.7 ist die zeitliche Entwicklung der Volumendepo-
larisation bei 532 nm wéahrend des Winters dargestellt. Asphérische Partikel, die
im Winter 1991/92 in der untersten Schicht der Aerosolwolke eine erhdhte Depo-
larisation verursacht haben, sind nun nicht mehr nachweisbar. Diese Partikel sind
sehr wahrscheinlich durch Sedimentation aus der unteren Stratosphére entfernt wor-
den. Unter der Annahme einer Fallgeschwindigkeit in der Grofienordnung von 2 km
pro Jahr erhilt man anhand von Abb. 2.3 effektive Partikelradien im Bereich um
0,5 pm. In der Hauptschicht der Aerosolwolke im H8henbereich um 350 K werden
Depolarisationswerte deutlich unter 6%% = 0,0141 nachgewiesen. Dies bedeutet,
daB in diesem Hohenbereich sphirische Partikel dominieren. Ein grofier Teil, wenn
nicht sogar die Gesamtheit des H,SO4-Aerosols liegt daher trotz einer Unterkithlung
von iiber 40 K in der fliissigen Phase vor. Dieses Ergebnis ist im Einklang mit Re-
sultaten von Modellrechnungen [Jensen et al., 1991] und in-situ-Messungen [Dye
et al., 1992]. Der Aggregatzustand des Aerosols ist von entscheidender Bedeutung
fiir das Ausfrieren von HNOj bei tiefen Stratosphirentemperaturen. Dieser Pro-
zeB findet im Januar 1993 im Hdhenbereich zwischen 400 und 500 ¥ potentieller
Temperatur statt. In Abb. 9.7 ist er im genannten Hohenbereich an einer erhéhten
Depolarisation erkennbar. Die PSW-Beobachtungen und ihre Interpretation werden
im folgenden noch genauer dargestellt werden.

Groéflenspektren

Die Lidar-Messungen des Winters 1992/93 im infraroten, sichtbaren und ultravio-
letten Spektralbereich erlauben eine Berechnung von Groflenverteilungen des vulka-
nischen Aerosols nach dem in Abschnitt 8.5 beschriebenen Verfahren. Die Abb. 9.9,
9.10 und 9.11 zeigen das Ergebnis der Berechnungen. Den Darstellung liegen Einzel-
profile zugrunde, die durch Zusammenfassung von jeweils 6 MeBstunden berechnet
worden sind. Da nur diejenigen Profile fiir die Bestimmung der Gréflenspektren
herangezogen werden, fiir die die Volumendepolarisation unter den Wert 0,013 fallt,
steht im Januar oberhalb von 400 K nur wenig Datenmaterial zur Verfligung. PSW
vom Typ la lassen hier die Depolarisationswerte {iber den genannten Schwellenwert.
ansteigen.

Fiir die Bewertung der Abbildungen sind die Fehler von A%, 7 und A zu berfick-
sichtigen. In Abb. 9.8 sind die Fehler von In(NA°), In(7) und In(.A) dargestellt. Ein
Wert fiir £(In(A 7)) von eins bedeutet beispielsweise, daBl die tatsachliche Teilchen-
zahldichte mit einer Wahrscheinlichkeit von 68,3% im Intervall [NA / e, N'A*r ¢] zu
finden ist. Ich wéhle die logarithmische Darstellung, da Teilchenzahldichte, Mo-
denradius und Oberflichendichte ausschlieflich positive Werte annehmen und ihre
Fehler zum Teil sehr gro werden. Der im Vergleich zu £(In(N4)) deutlich gerin-
gere Fehler von A ist auf die Antikorrelation zwischen A4* und # zuriickzufithren
(vgl. Paragraph 8.5.2). Bei diesen Uberlegungen bleiben Quellen fiir systematische
Fehler, wie z.B. Beitrdge von nichtsphérischen Partikeln, unberficksichtigt. Aus
Abb. 9.8 148t sich ablesen, dafi die Teilchenzahldichte mit einem Fehler von bis zu
einer Groflenordnung behaftet ist. Modenradius und Oberflichendichte sind mit
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Abbildung 9.6: Die zeitliche Entwicklung des Riickstreuverhiltnisses bei 532 nm im Winter
1992/93. Die Schicht des vulkanischen Aerosols reicht von der Tropopause, die als unterbrochene
Linie dargestellt ist, bis auf das isentropische Niveau von 425 K. Im Januar 1993 treten in Héhen
zwischen 400 und 500 K PSW auf.
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Abbildung 9.7: Die zeitliche Entwicklung der Volumendepolarisation bei einer Wellenldnge von
532 nm im Winter 1992/93. Die vulkanische Aerosolschicht ist dominiert von Schwefelsduretrépf-
chen, die nur gering depolarisieren. Im Hohenbereich zwischen 400 und 500 K lassen PSW vom
Typ la die Depolarisationswerte ansteigen.
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einer Unsicherheit von etwa einem Faktor zwei verbunden. Dies ist bei der nun
folgenden Diskussion zu berficksichtigen.

Da mir keine in-situ-Messungen der Gréflenspektren vulkanischer Aerosole fiir
den Winter 1992/93 zur Verfiigung stehen, greife ich fiir die Bewertung der Lidar-
Messungen auf die Ergebnisse von Ballonsondierungen zuriick, die im Rahmen von
EASOE im Winter 1991/92 in Kiruna (68°N, 20°0) und Thule (77°N, 69°W) durch-
gefiihrt worden sind [Deshler, 1993; Larsen, 1992]. Deshler berechnet Modenradien
zwischen 0,07 und 0,13 ym in 13 km (etwa 360 K), zwischen 0,11 und 0,17 gm in
16 km (etwa 405 K) und zwischen 0,05 und 0,35 pm in 19 km Hohe (etwa 460 K).
Die Teilchenzahldichten in den genannten Héhenniveaus betragen 21-42 cm™3, 13-
18 cm™ und 11-31 cm™3. Alle Werte beziehen sich auf die dominierende Mode des
Grofenspektrums.

Im gleichen Zeitraum sind in Thule vom Dénischen Meteorologischen Institut
in Zusammenarbeit mit der University of Wyoming ebenfalls mit ballongetragenen
Sonden Aerosolbeobachtungen durchgefiihrt worden [Larsen, 1992]. Bei fiinf Bal-
lonaufstiegen zwischen dem 12. Januar 1992 und dem 5. Februar 1992 werden im
Héhenbereich 375-400 K Teilchenzahldichten zwischen 40 und 230 cm™ und Mo-
denradien zwischen 0,12 und 0,20 pm beobachtet. Im Bereich 400425 K findet
Larsen Teilchenzahldichten zwischen 20 und 130 ¢cm™ und Modenradien zwischen
0,11 und 0,23 pm und im Bereich 425-450 K Teilchenzahldichten zwischen 30 und
130 cm™> und Modenradien um 0,17 gm [Larsen, 1992].

Die Abb. 9.9, 9.10 und 9.11 zeigen die aus den Lidar-Daten des Winters 1992/93
abgeleiteten Groflenspektren. In Abb. 9.9 ist der Modenradius im Dezember 1992
und Januar 1993 als Funktion der potentiellen Temperatur dargestellt. Die Mo-
denradien liegen bei 0,1 pm im Hoéhenbereich der maximalen Riickstreuverhéltnisse
zwischen 340 und 400 K (vgl. Abb. 9.6). Im oberen Bereich der Aerosolschicht
nehmen die Partikelradien um bis zu einem Faktor zwei zu. Der Vergleich mit den
in-sttu-Daten des Vorwinters zeigt, dal im Rahmen der Fehler eine Verdnderung
der Partikelradien nicht festgestellt werden kann. Hierbei ist zu beriicksichtigen,
daf} Partikel mit einem Radius von 0,1 pm im betrachteten Hohenbereich innerhalb
eines Jahres um etwa 1 km, Partikel mit einem Radius von 0,2 pm um etwa 2 km
sedimentieren (vgl. Abb. 2.3). Ab Mitte Januar 1993 treten im Héhenbereich um
370 K im Vergleich zum Vormonat geringfiigig erhdhte Modenradien auf. Darun-
ter, auf einer Hohe von etwa 330 K, wichst 7 sogar bis fast auf 0,4 ym an. Eine
mogliche Erklarung hierfiir kénnte die Aufnahme von HyO durch das Schwefelsiure-
aerosol unter den im Januar vorherrschenden tiefen Temperaturen darstellen [Dye
et al., 1992; Peter, 1993]. Modellrechnungen liefern fiir diesen Proze§ einen Anstieg
der Partikelradien um bis zu einen Faktor zwei.

Abb. 9.10 zeigt die Teilchenzahldichten im Winter 1992/93 als Funktion der po-
tentiellen Temperatur. In der Schicht maximaler Riickstreuung und dariiber (vgl.
Abb. 9.6}, oberhalb von etwa 350 K, betragen die berechneten Partikeldichten zwi-
schen 100 und 500 cm™3. Die Dichten sind damit etwa um eine GréfBenordnung hdher
als die Werte, die Deshler mittels in-situ-Mefmethoden bestimmt [Deshler, 1993].
Da aus physikalischen Griinden eine Zunahme von N4 im Beobachtungszeitraum
ausgeschlossen werden kann, ist diese Diskrepanz auf den Fehler in der Bestimmung
von M4 zuriickzufithren, der nach Abb. 9.8 mehr als eine Zehnerpotenz betragen
kann. Fir diese Interpretation spricht, dal auch Larsen, der ein &hnliches Ver-
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fahren zur Ableitung der Gréflenspektren benutzt, aus seinen Messungen mit den
Lidar-Ergebnissen vergleichbare Teilchendichten ableitet [Larsen, 1992]. Dichten
itber 1000 cm~2, die in Abb. 9.10 unterhalb von etwa 350 K zu finden sind, miissen
als Artefakt des Berechnungsverfahrens interpretiert werden. Als Ursache fiir diese
— auch unter Beriicksichtigung der Fehler — unrealistisch hohen Werte kommen
troposphérische Einfllisse in Betracht, die in diesem Hohenbereich zu einem An-
steigen des HoO-Mischungsverhéltnisses iber den im Aerosolmodell benutzten Wert
von 5 ppmv fithren.

Abb. 9.11 zeigt die resultierende Partikeloberflichendichte A als Funktion der po-
tentiellen Temperatur. Im Bereich der Schicht der vulkanischen Aerosole findet man
Werte von A zwischen 30 bis 100 gm?/cm3. Aus dem Vergleich diese Oberflichen-
dichten mit den Resultaten von Larsen [1992] ergibt sich, dafl im Rahmen der Fehler
keine Verdnderung der Oberflichendichte zwischen Winter 1991/92 und 1992/93 er-
kennbar ist. Die gegen Ende Januar in Héhen bis 500 K auftretenden PSW fiithren
auf dem 370 K-Niveau zu ansteigenden Oberflichendichten (vgl. Abschnitt 9.3). Es
handelt sich hier um PSW vom Typ Ib, die eine geringe Depolarisation aufweisen
und daher mit in den analysierten Datensatz aufgenommen worden sind. Bei der In-
terpretation der PSW-Daten ist allerdings zu beriicksichtigen, daf§ die Bestimmung
des Brechungsindex fiir NAT-Partikel, der fiir die Berechnung der Gréfenvertei-
lungen bendtigt wird, mit einem grofen systematischen Fehler behaftet ist (vgl.
Paragraph 8.5.1).

9.3 Polare stratospharische Wolken

Im Hinblick auf die Beobachtung polarer stratosphirischer Wolken ist der Win-
ter 1992/93 wesentlich ergiebiger als der des Vorjahres. Im EASOE-Winter 1991/92
werden mit Ausnahme eines schwachen Signals am 6. Dezember 1991 in Ny-Alesund
keine PSW beobachtet. Die im Januar 1993 auftretenden PSW ermoglichen die
ersten Beobachtungen von polaren stratospharischen Wolken seit Januar 1989 und
Januar 1990.

In den folgenden Abschnitten beschaftige ich mich zunéchst mit den PSW-Be-
obachtungen, die in den Wintern 1988/89 und 1989/90 mit dem Ozon-DIAL-Lidar
durchgefiihrt worden sind, und wende mich dann der Diskussion der Ergebnisse vom
Januar 1993 zu.

9.3.1 Januar 1989 und Januar 1990

Schon im Januar 1989 und Januar 1990 sind polare stratosphérische Wolken in
Ny-Alesund mit dem DIAL-Lidar beobachtet worden [Kriiger, 1990; Neuber et al.,
1991]. Als Beispiel zeige ich in Abb. 9.12 das Riickstreuverhiltnis als Funktion der
Héhe vom 12. Januar 1989 (links) und 27. Januar 1990 (rechts). Diese Messun-
gen sind mit dem Referenzkanal des DIAL-Lidars bei einer Wellenlénge von 353 nm
durchgefiihrt worden. Als unterbrochene Linien sind die stratosphérischen Tempera-
turprofile vom 10. Januar 1989 und 27. Januar 1990 eingezeichnet. Aerosole werden
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Abbildung 9.12: Héhenprofile des Riickstreuverhéltnisses im Januar 1989 (links) und Januar 1990
(rechts). Den Profilen liegen Messungen zugrunde, die mit dem DIAL-Lidar auf der Referenzwel-
lenldnge von 353 nm am 12. Januar 1989 und am 27. Januar 1990 durchgefiihrt worden sind.
Die Mefizeit betragt jeweils 25 min. Als unterbrochene Linien sind die Temperaturprofile vom
10. Januar 1989 (links) und 27. Januar 1990 (rechts) eingezeichnet. Zusétzlich sind die Koexi-
stenztemperaturen von NAT und Eis markiert.

in den Hohenbereichen beobachtet, in denen die Temperatur unter die Koexistenz-
temperatur von NAT fillt. Es handelt sich daher bei den beobachteten Aerosolen
mit hoher Wahrscheinlichkeit um PSW vom Typ L

9.3.2 Januar 1993

Im Januar 1993 werden im Hoéhenbereich zwischen 400 und 500 K (etwa 15 und
21 km) polare stratospharische Wolken beobachtet (vgl. Abb. 9.6). Ein deutliches
PSW-Signal wird am 3. Januar beobachtet. Nach einer etwa achttégigen Pause tau-
chen PSW dann wieder ab dem 11. Januar auf. Die Stratosphédrentemperaturen blei-
ben ab diesem Zeitpunkt bis zum Monatsende unterhalb der Koexistenztemperatur
von NAT. Die Phase der PSW-Beobachtungen hélt mit kiirzeren Unterbrechungen
bis Ende Januar an.

Fiir die Darstellung der PSW-Beobachtungen vom Januar 1993 wahle ich eine
Form, die die Bedingungen, unter denen PSW entstehen, beriicksichtigt. Der mitt-
lere und untere Teil von Abb. 9.13 stellt die zeitliche Entwicklung des Riickstreu-
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Abbildung 9.13: Polare stratosphérische Wolken im Januar 1993. Der mittlere und untere Teil
der Graphik zeigt den Riickstreukoeffizienten und die Volumendepolarisation auf dem potentiellen
Temperaturniveau von 475 K gemittelt iiber 20 K. Die jeweiligen Werte fiir eine aerosolfreie At-
mosphére sind als gepunktete Linie markiert. Jeder Datenpunkt entspricht einer Mefdauer von
etwa 25 min. Der obere Teil der Graphik zeigt die Differenz zwischen Temperatur und Koexistenz-
temperatur von NAT entlang einer Trajektorie. Dargestellt sind die letzten 100 h vor Ankunft des
Luftpakets iiber Ny-Alesund.

koeflizienten und der Volumendepolarisation bei einer potentiellen Temperatur von
475 K dar. Das 475 K-Niveau entspricht etwa einer Héhe von 20 km. Dieser Héhen-
bereich wird betrachtet, da zum einen dort die PSW auftreten und der Einflufl des
vulkanischen Aerosols gering ist. Zum anderen liegen mir fiir dieses isentropische
Niveau Trajektoriendaten vor. Jeder Datenpunkt ist durch Mittelung fiber einen
Hohenbereich von 20 K berechnet worden.

Vom 10. bis 13. und vom 20. bis 26. Januar findet man erhéhte Depolarisation bei
nur geringfiigiger Aerosolriickstreuung. Am 17. und am 28. Januar steigt bei gleich-
zeitig reduzierter Volumendepolarisation das Riickstreuverhéltnis auf Werte tiber 3
an. Dieses zeitliche Verhalten von R und § 188t den Schlufl zu, dafl im Januar 1993
zwei Klassen von PSW auftreten. Die Lidar-Beobachtungen sind vergleichbar mit
den von Browell et al. [1990] beschriebenen Untersuchungen, in denen die beiden
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Abbildung 9.14: Das Riickstreuverhiltnis (oben) und die Volumendepolarisation (unten) bei
einer Wellenlénge von 532 nm als Funktion der Differenz zwischen Temperatur und Koexistenz-
temperatur von NAT. Die Werte sind durch Mittelung iiber 20 K in einer Hohe von 475 K berechnet
worden.

Klassen als PSW Typ Ia und PSW Typ Ib bezeichnet werden. Die Messung vom
3. Januar scheint zunédchst aus dieser Klassifikation herauszufallen, da sowohl R als
auch & erhdhte Werte zeigen. Eine gréfiere zeitliche Aufldsung der Messung von
diesem Tag ergibt jedoch, daff das Riickstreuverhéltnis erst zu einem Zeitpunkt zu
steigen beginnt, an dem § schon wieder geringer wird. Es handelt sich hier folglich
um eine PSW vom Typ la in unmittelbarer raumlicher Koexistenz einer PSW vom

Typ Ib.

Der obere Teil von Abb. 9.13 zeigt die Temperaturentwicklung des Luftpakets, in
dem die PSW beobachtet wird. Als Isoplethen ist die Differenz zwischen Tempe-
ratur und Koexistenztemperatur von NAT AT = T — Tyar aufgetragen. Die Ko-
existenztemperatur wird unter der Annahme eines stratosphérischen Wasserdampf-
mischungsverhéltnisses von 5 ppmv und eines HNOs-Profils mit maximal 10 ppbv
berechnet [Gille und Russell, 1984]. Die Temperaturdaten basieren auf Trajektori-
enrechnungen, die Bjgrn Knudsen vom dénischen Meteorologischen Institut durch-
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Abbildung 9.15: Das Riickstreuverhiltnis (oben) und die Volumendepolarisation (unten) bei
einer Wellenlénge von 532 nm als Funktion der adiabatischen Abkiihlungsrate. Die Abkiihlungsrate
wird durch Bestimmung einer mittleren Abkiihlung wahrend der letzten 24 h vor Ankunft iiber
Ny-Alesund aus den Trajektoriendaten berechnet.

gefithrt hat und die im Rahmen des Datenaustauschs der EASOE-Kampagne iiber
das NILU-Datenzentrum zur Verfiigung gestellt worden sind {Knudsen et al., 1992].
Dargestellt werden die letzten 100 h vor Ankunft des Luftpakets in N y-Alesund. Der
Vergleich der zeitlichen Entwicklung von AT mit R und § zeigt, da8 AT < 0 eine
notwendige, aber keine hinreichende Bedingung fiir das Auftreten von PSW ist.

In Abb. 9.14 ist das Riickstreuverhiltnis und die Depolarisation als Funktion
der Unterkiihlung AT aufgetragen. Identifiziert man die Kombination R < 2 und
§ > 0,03 mit PSW Typ la und die Kombination & > 2 und 4 < 0,03 mit PSW
Typ Ib, so erhélt man aus Abb. 9.14 eine Unterkiihlung von etwa ATNaT1a = —1 bis
—2 K fiir PSW Ia und eine Unterkithlung von ATyarn = —3 K fiir PSW Ib. Anhand
Abb. 8.10 1aBt sich aus der Unterkithlung die HNOs-Ubersittigung bestimmen. Da-
mit ergibt sich, daf Typ Ia bei einer HNO3-Uberséttigung von etwa 2,0 bis 4,2 und
Typ Ib bei einer HNOg-Ubersattigung von etwa 8,8 entstehen. Dieses Resultat ist ein
Hinweis auf eine schlechte Kompatibilitét zwischen NAT und Schwefelsdureaerosol.
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Modellrechnungen von Peter [1993] liefern unter Annahme einer geringen Kompati-
bilitdt von m = 0,88 eine Unterkiihlung von ~2,1 und —3,0 K fiir Typ Ia und Ib.
Unter Annahme einer guten Kompatibilitdt (rm = 0,95) liefert das Modell deutlich
geringere Unterkiihlungen von -1,2 und -1,3 K. Bei der Beurteilung dieser Zahlen ist
zu berlicksichtigen, daB8 Tnar vom H,;0- und HNO;-Mischungsverhiltnis abhingt.
So wird beispielsweise durch eine Erhohung des Wassermischungsverhéltnisses von
5 ppmv auf 7 ppmv die Koexistenztemperatur Tnar um 1,4 K angehoben (berechnet
fiir 10 ppmv HNO3 in einer Héhe von 50 hPa). Die Differenz ATnat1a — ATNATH
ist davon jedoch nicht beriihrt.

Neben der Ubersittigung, die durch die Unterkithlung bestimmt wird, hat auch
die adiabatische Abkithlungsrate d7'/dt einen wesentlichen Einflufi auf die NAT-
Partikelbildung, wie Abb. 9.15 belegt. Abb. 9.15 zeigt in analoger Weise zu Abb. 9.14
Riickstreuverhaltnis und Depolarisation, nun jedoch aufgetragen gegen die adia-
batische Abkiihlungsrate d7'/dt. dT/dt wird aus der Temperaturgeschichte der
Rickwartstrajektorien durch Anpassen einer konstanten Abkithlung wahrend der
letzten 24 h vor Ankunft des Luftpakets in Ny-Alesund bestimmt. Mit der oben
eingefithrten Signatur in R und é fiir die beiden PSW-Klassen findet man fiir Typ Ia
Abkiithlungsraten zwischen —2 und —4 K/d sowie fiir Typ Ib Raten unter —6 K/d.

9.4 Fazit

Die Analyse der rdumlichen und zeitlichen Verteilung des vulkanischen Aerosols
zeigt, daf der polare Vortex im Winter 1991/92 zu einer effektiven Isolation stra-
tosphérischer Luftmassen oberhalb eines isentropischen Niveaus von etwa 500 K
gefiihrt hat. Unterhalb dieser Hohe ist eine Austausch von Luft aus dem inneren
Bereich des Wirbel und von Luft subpolarer Herkunft mdglich.

Im folgenden Winter 1992/93 ist ein signifikanter Unterschied im Aerosolgehalt
polarer und subpolarer Luft nicht mehr vorhanden. Daher kénnen Austauschpro-
zesse iber die Vortexgrenzen hinweg anhand der Aerosol-Lidar-Daten nicht fest-
gestellt werden. Die Untersuchung der stratosphirischen Dynamik mit Hilfe der
potentiellen Wirbelstarke gibt jedoch Hinweise darauf, dafl der Polarwirbel im Win-
ter 1992/93 wihrend des Zeitraums vom Dezember 1992 bis Februar 1993 — im
Unterschied zum Vorjahr — bis in die untere Stratosphire in Héhen unter 400 K
durch eine hohe Stabilitat charakterisiert gewesen ist [Naujokat et al., 1993].

Eine Analyse der Gréflenspektren des vulkanischen Aerosols liefert Oberflachen-
dichten zwischen 50 und 100 gm?/cm® im Hohenbereich zwischen 350 und 400 K.

Die Auswertung der Aerosol-Lidar-Messungen im Januar 1993 zeigt, daf PSW
vom Typ Ia und vom Typ Ib beobachtet worden sind. Fiir den Entstehungspro-
zeB} der PSW-Partikel sind sowohl die Unterkiihlung als auch die Abkiihlungsrate
von Bedeutung. Nach der Analyse, die mit den Januar-Daten durchgefithrt worden
ist, findet man PSW vom Typ Ia bei Unterkithlungen zwischen —1 und —2 K und
Abkiihlungsraten von —2 und —4 K/d. Typ Ib-Partikel entstehen dagegen bei Un-
terkithlungen von etwa —3 K und Abkithlungsraten von unter —6 K/d. Unterkithlun-
gen von —1 K bzw. —3 K entsprechen einer erforderlichen HNOs-Ubersattigung von
2 bzw. 9. Es muf daher von einer schlechten Kompatibilitdt zwischen NAT und
dem H2S04-Aerosol ausgegangen werden.
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Kapitel 10

Vergleich der Ergebnisse mit
Resultaten anderer Messungen

Die bisher diskutierten Ergebnisse der Lidar-Messungen in den Wintern 1991/92
und 1992/93 zeigen, daff die zeitliche und réumliche Entwicklung der vulkanischen
Aerosolschicht von der polaren Zirkulation in der arktischen Stratosphére wesent-
lich beeinfluBt wird. In Kapitel 9 sind MeBresultate, die in Ny-Alesund gesammelt
worden sind, auf der Basis von Riickwartstrajektorien beschrieben und interpretiert
worden. FEin komplementires Verfahren der Datenanalyse besteht darin, die Er-
gebnisse von Beobachtungen, die an verschiedenen geographischen Orten in einem
vergleichbaren Zeitraum vorgenommen worden sind, miteinander in Beziehung zu
setzen.

Bevor ich mich einer derartigen Analyse mit Meflergebnissen der Lidar-Stationen
Andgye und Aberystwyth fiir den Winter 1991/92 zuwende, diskutiere ich im er-
sten Teil dieses Kapitels den Vergleich der Aerosol-Lidar-Daten mit Resultaten von
Photometer-Messungen, die seit 1991 in Ny-Alesund durchgefithrt werden [Herber,
1993].

10.1 Optische Dicke

Sonnenphotometer gehdren zu den passiven Fernerkundungsinstrumenten. Sie er-
moglichen die Bestimmung der atmosphérischen Transmission in definierten Wel-
lenléngenbereichen vom nahen IR bis nahen UV [Herber, 1992]. Die Intensitat der
Solarstrahlung wird mit einem Halbleiterdetektor bestimmt. Interferenzfilter mit
schmalen Durchlaflkurven werden in den Strahlengang gebracht und die entspre-
chenden Detektorintensititen aufgezeichnet [Herber, 1992].

Aus dem Vergleich zwischen der am Erdboden gemessenen und der extraterre-
strischen Intensitdt des Solarspektrums berechnet sich die Transmission der At-
mosphére. Stehen Mefldaten fiir verschiedene Azimutwinkel zur Verfiigung, kann
durch Extrapolation die optische Dicke der Atmosphére bestimmt werden. Unter
der Voraussetzung, daB die durch Molekiilstreuung und -absorption verursachte Ex-
tinktion bekannt ist, kann der durch Aerosole verursachte Beitrag zur optischen
Dicke berechnet werden. Bei geringer troposphérischer Aerosolbelastung oder auch
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bei bekanntem Extinktionsverhalten des troposphérischen Aerosols lassen sich aus
der Wellenléngenabhangigkeit der optischen Dicke auch Aussagen iiber stratosphéri-
sche Aerosole ableiten [Herber, 1992].

Seit Frithjahr 1991 werden an der Koldewey-Station in Ny-Alesund Sonnenphoto-
meter-Messungen durchgefiihrt [Herber, 1992; Herber, 1993]. Die Mefzeiten umfas-
sen jeweils die Monate Marz bis September. Mit dem Sonnenphotometer wird die
optische Dicke der gesamten Atmosphare DA () in ausgewahlten Spektralbereichen
zwischen 380 und 1100 nm bestimmt. Der Mefifehler betriagt etwa 0,008 wéhrend
der Frithjahrsmonate und 0,005 im Sommer [Herber, 1993]. Fiir den Vergleich mit
den Aerosol-Lidar-Daten sind die Photometer-Daten durch Interpolation zwischen
den Wellenldngen 476 und 581 nm bzw. 490 und 574 nm auf die Lidar-Wellenldnge
von 532 nm umgerechnet worden [Herber, 1993]. Photometer- und Lidar-Messungen
erganzen sich in bezug auf die Mefiperioden, da das Aerosol-Lidar nicht unter Ta-
geslichtbedingungen und daher nur wihrend der Wintermonate betrieben worden
ist.

Die beiden Datensitze sind allerdings nicht direkt vergleichbar. Aus den Lidar-
Daten, die einen eingeschrinkten Hohenbereich von der Tropopause bis etwa 30 km
Hohe itberdecken, 148t sich nur die optische Dicke der Stratosphire D2°*()) berech-
nen. D?*()) ergibt sich nach Gl. 8.11 durch Integration der Partikelextinktions-
koeffizienten o4(), 2) iiber die Héhe 2. Die Integration beginnt 1 km oberhalb der
Tropopausenhdhe zr und endet bei etwa 30 km (vgl. Abschnitt 8.4). Fiir die Berech-
nung von DA am 21., 26. und 27. Mérz 1992 sowie am 3. und 4. September 1992
wird ab z = zr + 3 km integriert, da an diesen Tagen unterhalb von z, keine
auswertbaren Lidar-Signale zur Verfiigung stehen, diese Werte aber fiir die folgende
Diskussion von besonderer Bedeutung sind. Im Januar 1993 fithrt das Auftreten von
polaren stratosphérischen Wolken zu einer Verdopplung der optischen Dicken DA¢r.
Um den Beitrag der PSW zur optischen Dicke von dem Beitrag der vulkanischen
Aerosole zu separieren, wird fiir diesen Zeitraum Gl. 8.11 nur auf denjenigen Héhen-
niveaus ausgewertet, auf denen die Lufttemperatur die Koexistenztemperatur von
NAT iibersteigt. Bei der Bewertung der folgenden Diskussion ist zu berticksichtigen,
daB A% und damit DA mit einem systematischen Fehler von groflenordnungsméfig
50% behaftet ist (vgl. Abschnitt 8.3.1). Abb. 10.1 zeigt die aus den Photometer-
Daten berechnete optische Dicke des Aerosols DA (unten) und die optische Dicke
des stratosphirischen Aerosols DA% (oben), die aus den Lidar-Messungen ermittelt
worden ist. Dargestellt ist die zeitliche Entwicklung in den Jahren 1991 bis 1993 fiir
eine Wellenldnge von 532 nm. Der Mefort ist in beiden Fallen Ny-Alesund.

Ich diskutiere zunichst die Photometer-Daten. Die im Frithjahr jedes Jahres be-
obachtete Erhéhung der optischen Dicke um mehr als 0,1 ist auf eine Zunahme
der troposphirischen Aerosolbelastung wihrend der Wintermonate zuriickzufiihren.
Dieses Phanomen bezeichnet man als Arctic haze [z.B. Blanchet und List, 1984].
Im folgenden betrachte ich nur die Zeitabschnitte nach dem Abklingen des Arc-
tic haze zwischen April/Mai und September. Der Mittelwert von D steigt von
0,043 4 0,014 im Sommer 1991 auf 0,133 £ 0,018 im Sommer 1992 und ist im Som-
mer 1993 wieder auf 0,08240,018 zuriickgegangen. Der Zuwachs der optischen Dicke
von 0,090 £0,023 zwischen Sommer 1991 und Sommer 1992 wird durch vulkanisches
Aerosol verursacht, das sich seit der Eruption des Mt. Pinatubo im Juni 1991 in der
Stratosphare befindet. Unter der Annahme, dafl im Sommer 1991 der stratosphéri-
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Abbildung 10.1: Optische Dicke des stratosphérischen Aerosols (oben) und des Aerosols der
Gesamtatmosphire (unten) bei einer Wellenlinge von 532 nm in den Jahren 1991 bis 1993. Die
Messungen sind mit einem Sonnenphotometer (unten) und einem Aerosol-Lidar (oben) in Ny-Ale-
sund durchgefiihrt worden. Die Bedeutung der unterbrochenen Linien wird im Text erlautert.

sche Beitrag zur optischen Dicke D" vernachlissigbar ist, kann die optische Dicke
der Troposphére in den Sommern 1992 und 1993 aus den Photometer-Messungen
des Sommers 1991 zu DA™ ~ DA ~ 0,043 abgeschétzt werden. Die horizonta-
len, unterbrochenen Linien in Abb. 10.1 markieren diesen troposphérischen Beitrag.
Subtrahiert man DA®* von den Sommer-Mefdaten in den Jahren 1992 und 1993 und
pafit das Ergebnis einer Exponentialfunktion an, ergibt sich eine Zeitkonstante von
etwa 347 £ 8 Tagen.

Die aus den Lidar-Daten abgeleitete optische Dicke DA erreicht ihren Maximal-
wert erst Ende Mérz 1992, mehr als neun Monate nach dem Ausbruch des Mt. Pi-
natubo. Da die Lidar-Messungen am 27. Marz 1992 beendet worden sind, kann aber
nicht ausgeschlossen werden, dafi DA*" in den folgenden Wochen noch weiter ange-
stiegen ist. Mit Ausnahme der Tage 25. und 26. November 1991, 6. Dezember 1992
und 29. Januar 1992, an denen Stérungen der polaren Zirkulation aerosolreiche Luft
subpolarer Herkunft {iber Ny-Alesund gefiihrt haben, steigt die optische Dicke im
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Winter 1991/92 zwar deutlich an, bleibt aber auf Werte unter 0,08 beschriankt. Nach
dem Aufbrechen des Polarwirbels am 20. Marz 1992 verdoppelt sich die optische
Dicke der Stratosphére innerhalb weniger Tage auf Werte um 0,16. Die nachsten
Lidar-Daten stehen erst wieder am 3. und 4. September 1992 zur Verfiigung. DA
ist im Verlauf von fiinf Monaten um etwa 0,04 zuriickgegangen. Wihrend des Win-
ters 1992/93 variiert DA™ zwischen 0,06 und 0,11; aufgrund der homogeneren Ver-
teilung des vulkanischen Aerosols in der Stratosphére sind die Schwankungen gerin-
ger als im Vorwinter. Die Anpassung einer Exponentialfunktion durch alle Daten-
punkte seit dem 20. Marz 1992, dem Zeitpunkt des Zusammenbruchs der polaren
Zirkulation, liefert eine Abklingzeit von etwa 352 + 12 Tagen. In der Literatur wer-
den Werte zwischen 270 und 340 Tagen als Zeitkonstanten fiir das Verschwinden
stratosphérischer Aerosolschichten vulkanischen Ursprungs angegeben [z.B. Sedla-
cek et al., 1983].

10.2 Aerosol-Riickstreuprofile
mehrerer Lidar-Stationen

Im Rahmen der EASOE-Kampagne des Winters 1991/92 sind an sechs Orten zwi-
schen 44°N und 79°N Lidar-Beobachtungen durchgefithrt worden [Neuber et al.,
1993]. Die Lidar-Daten stehen in Form von Zeitreithen der Riickstreu- und De-
polarisationsprofile auf der EASOE-Datenbank am norwegischen Institut fiir At-
mosphérenforschung (NILU) zur Verfiigung. Fiir die folgende Diskussion wéhle ich
drei Lidar-Stationen aus. Aberystwyth (52°N, 4°W) befindet sich wahrend der ge-
samten MeBkampagne auflerhalb des Polarwirbels, Ny-Alesund (79°N, 11°0) dage-
gen bis auf wenige Ausnahmen innerhalb des Polarwirbels. Uber Andgya (69°N,
16°0) liegt hiufig der Randbereich des Wirbels. Andgya bietet daher die Moglich-
keit, sowohl Luftpakete aus dem inneren Bereich des Vortex als auch Luft subpolarer
Herkunft zu beobachten. Ein quantitativer Vergleich der Daten ist mdglich, da alle
betrachteten Lidar-Systeme mit einer Emissionswellenldnge von 532 nm auf der Ba-
sis eines Nd:YAG-Lasers arbeiten.

Abb. 10.2 zeigt die zeitliche Entwicklung des Rickstreuverhéltnisses bei 532 nm
zwischen Dezember 1991 und Mérz 1992 iiber Aberystwyth. Das Maximum des
Riickstreuverhélinisses liegt wihrend der gesamten Mefperiode bei etwa R = 5
bis R = 6 in einer Héhe um 500 K. Spuren vulkanischen Aerosols werden bis in
Héhen von 800 K nachgewiesen. Das iiber den Mefizeltraum gemittelte Profil von
R nimmt seinen Maximalwert von R = 5,1 & 1,3 in einer Héhe von 500 K an. Die
geringe Variabilitat ist ein Hinweis auf die Homogenitat des vulkanischen Aerosols in
dieser Héhenschicht. Oberhalb dieser Hohe wird die Schicht mit Werten fiir S(R)/R
von bis zu eins deutlich inhomogener. Abb. 10.3 zeigt die zeitliche Entwicklung von
It iber Andgya. Die hchsten Werte von R liegen im Dezember 1991 bei etwa 480 K
und sinken im Laufe des Winters auf etwa 400 K ab. Das Maximum des gemittel-
ten R-Profils betragt 2,4 & 1,0 und befindet sich in einer Héhe von 435 K. Am 12.
und 13. Februar 1992 ist eine starke Zunahme der Aerosolbelastung im Héhenbe-
reich zwischen 400 und 540 K zu verzeichnen. Eine Trajektorienanalyse belegt, dafl
hierfiir das Einflieflen subpolarer Luft verantwortlich ist. Das Héhenprofil von R als
Funktion der Zeit fiir Ny-Alesund ist in Abb. 9.2 gezeigt worden. Beim Vergleich
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Abbildung 10.2: Die zeitliche Entwicklung des Riickstreuverhiltnisses als Funktion der potentiel-
len Temperatur im Winter 1991/92 iiber Aberystwyth. Die Messungen sind bei einer Wellenlédnge
von 532 nm durchgefiihrt worden. Fiir die Isoplethen wird eine multiplikative Schrittweite von 1,2
verwendet. Punkte iiber der Abbildung markieren die Betriebszeiten des Lidars.
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Abbildung 10.3: Wie Abb. 10.2, jedoch fiir die Lidar-Station Andgya.
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Abbildung 10.4: Das Riickstreuverhiltnis als Funktion der potentiellen Wirbelstirke auf dem
isentropischen Niveau von 475 K bei einer Wellenldnge von 532 nm. Die Daten basieren auf
Lidar-Messungen in den Monaten Dezember 1991 bis Mérz 1992. Jeder Datenpunkt stellt den
Tagesmittelwert tiber den Hohenbereich zwischen 460 bis 490 K dar.

von Abb. 10.2 und 10.3 mit Abb. 9.2 zeigt sich, daf} die Maximalwerte von R mit
der Entfernung vom Zentrum des Polarwirbels zunehmen. Ebenso steigt die Hohe,
in der maximale R auftreten, von etwa 375 K iiber Ny-Alesund auf etwa 500 K iiber
Aberystwyth an,

Fiir die folgende Diskussion betrachte ich die Abhéngigkeit des Riickstreuverhalt-
nisses von der potentiellen Wirbelstarke auf zwei isentropischen Niveaus, 425 und
475 K. In Abb. 10.4 ist R als Funktion von @ auf dem isentropischen Niveau 475 K
dargestellt [Neuber et al., 1993]. Die Daten der drei Lidar-Stationen sind als unter-
schiedliche Punktsymbole markiert. In Aberystwyth, das sich wihrend der Mefperi-
ode auflerhalb des Polarwirbels mit @) < 30 PWE befindet, sinken die beobachteten
Werte von R nicht unter 2,7. In Ny-Alesund dagegen steigt R nicht iiber diesen Wert
an. Die relativen Variationen S(R)/R sind mit 0,24 fiir Ny-Alesund und mit 0,17 fiir
Aberystwyth deutlich geringer als der Wert von 0,57 in Andgya. Andgya befindet
sich im Randbereich des Vortex und es werden daher dort sowohl Luftpakete, die
aus dem Vortex stammen, als auch Luft subpolarer Herkunft beobachtet. Ein weite-
rer Hinweis auf die Randlage Andgyas sind Werte von ¢, die zwischen 30 und iiber
60 PWE variieren. Andererseits ist festzustellen, dafl in Andgya sehr hohe Werte
von  beobachtet worden sind. Hierfiir ist die Tatsache verantwortlich, daff die Po-
sition des Wirbelzentrums sich im Winter 1991/92 wiederholt vom geographischen
Nordpol weg in Richtung Nordskandinavien verlagert hat {Naujokat et al., 1992].
Nach Abb. 10.4 befindet sich die Position der Wirbelgrenze auf der Isentrope 475 K
im Bereich um 40 PWE. Dieser Wert ist in Ubereinstimmung mit Untersuchungen
von Knudsen et al. [1992].

Analog zu Abb. 10.4 ist in Abb. 10.5 R als Funktion von @ auf dem isentropischen
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Abbildung 10.5: Wie Abb. 10.4, jedoch fiir das isentropische Niveau 425 K.

Niveau von 425 K dargestellt. Dieses Niveau entspricht etwa einer Héhe von 17 km.
In diesem Héhenbereich ist nur eine geringe Abnahme von R in Richtung auf das
Vortexzentrum zu beobachten. Eine Wirbelgrenze kann daher nicht erkannt werden.

Aus diesen Beobachtungsergebnissen lassen sich die folgenden Schluifolgerungen
ableiten [Neuber et al., 1993]. Bei der Diskussion der zeitlichen und raumlichen
Entwicklung des Aerosolgehalts in der unteren und mittleren Stratosphére sind zwei
Hohenbereiche klar zu unterscheiden, der Bereich zwischen Tropopause und dem
isentropischen Niveau von 500 K und der Bereich oberhalb von 500 K. Im Héhenbe-
reich oberhalb von 500 K isoliert der Polarwirbel wihrend der gesamten Mefiperiode
im Winter 1991/92 die aerosolreiche, subpolare Luft von aerosolarmer Luft aus dem
inneren Bereich des Vortex. Die Lidar-Daten aus Aberystwyth belegen den ho-
hen Gehalt an vulkanischem Aerosol in mittleren Breiten. Die Schicht ist weder
in vertikaler noch in horizontaler Richtung homogen. Es treten wiederholt mehrere
iibereinanderliegende Schichten auf. Die einzelnen Schichten zeigen eine deutliche
Wolkenstruktur, d.h. der Aerosolgehalt &ndert sich auf einer Zeitskala von wenigen
Stunden. Die Isolation durch den Polarwirbel oberhalb von 500 K im Zeitraum von
Mitte Dezember 1991 bis Mitte Februar 1992 ist sehr effektiv und besteht bis zum
endgiiltigen Zusammenbruch des Vortex im Mérz 1992. Daher werden wahrend der
stabilen Phase der polaren Zirkulation in Ny-Alesund nie und in Andgya nur Anfang
Dezember und Mitte Februar vulkanisches Aerosol oberhalb von 550 K beobachtet.

Im Hohenbereich zwischen der Tropopause und 500 K dagegen ist die polare Zir-
kulation schwécher ausgebildet und ein Austausch von Luftpaketen iiber die Vor-
texgrenzen hinweg ist méglich. Die Beobachtungen erster Spuren der vulkanischen
Aerosole iiber Spitzbergen im August 1991 sind als Indiz fiir die unterschiedliche
dynamischen Bedingungen in der unteren Stratosphire zu werten. Stdérungen der
polaren Zirkulation treten in diesem Hohenbereich wihrend des Winters mehrfach
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auf [Naujokat et al., 1992]. Die Stratosphirenerwarmung Mitte Januar 1992 ist in
Ny-Alesund (Abb. 9.2) und Andgya (Abb. 10.3) als Anstieg von R auf dem 400 K
Niveau erkennbar. Noch deutlicher wirken sich die Stérungen im Februar auf die
Aerosolbelastung der unteren Stratosphire in Ny-Alesund um 400 K und in Andgya
um 450 K aus.

Nach dem Aufbrechen der Polarwirbels Ende Marz 1992 ist die isolierende Wir-
kung auch oberhalb von 500 K aufgehoben und aerosolreiche Luft aus mittleren
Breiten kann in die polare Stratosphire eindringen.
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Anhang A

Verzeichnis der
Aerosol-Lidar-Mefltage

Die folgende Tabelle gibt einen Uberblick iiber die in den Wintern 1991/92 und
1992/93 durchgefithrten Lidar-Messungen. Fiir jeden Mefitag sind die Anzahl der
Mefistunden angegeben. Die aktiven Detektionskanile — vier Wellenldngenkanile
und ein Depolarisationskanal bei 532 nm — sind markiert.

l Datum | Mefzeit [h] [ 308 nm [353 nm [ 532 nm [ Depol. | 1064 nm |

25. 11. 1991 6,2 X X
26. 11. 1991 11,6 X X
30. 11. 1991 6,2 X X X X
1. 12. 1991 12,9 X X X X
2. 12. 1991 11,1 X X X X
3. 12. 1991 9,3 X X X X
4. 12. 1991 10,2 X X X X
6. 12. 1991 1,3 X X X X
12, 12. 1991 4,9 X X X X
13. 12. 1991 4,9 X X X X
17. 12, 1991 1,8 X X X X
6. 1. 1992 2,7 X X
7. 1. 1992 11,1 X X X X
8. 1. 1992 2,7 X X X X
9. 1. 1992 7,1 X X X X
10. 1. 1992 6,7 X X X X
11. 1. 1992 9,3 X X X X
12. 1. 1992 1,3 X X X X
17. 1. 1992 0,9 X X X X
18. 1. 1992 0,9 X X X X
19. 1. 1992 0,4 X X X X
24. 1. 1992 5,8 X X X X
26. 1. 1992 0,4 X X X X
28. 1. 1992 1,3 X X X X
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[ Datum | MeBzeit [b] [ 308 nm [ 353 nm [ 532 nm [ Depol. [ 1064 nm |

29. 1. 1992 0,9 X X X X

30. 1. 1992 9,3 X X X X

31. 1. 1992 3,1 X X X X

1. 2. 1992 3,1 X X X X

2. 2. 1992 8,4 X X X X

3. 2. 1992 8,4 X X X X

6. 2. 1992 3,1 X X X X

7. 2. 1992 1,3 X X X X

8. 2. 1992 3,6 X X X X

9. 2. 1992 11,6 X X X X

10. 2. 1992 5,8 X X X X

11. 2. 1992 7,6 X X X X

12. 2. 1992 9,8 X X X X

13. 2. 1992 3,1 X X

15. 2. 1992 4.0 X X X X

22. 2.1992 | 0,4 X X X X

23. 2. 1992 8,4 X X X X

24. 2. 1992 1,3 X X X X

25. 2. 1992 0,9 X x % X

27. 2. 1992 0,9 X X X X

29. 2. 1992 4.4 X X X X

1. 3. 1992 2,2 x x % x

5. 3. 1992 1,3 X X X X

7. 3. 1992 0,9 X X

12. 3. 1992 0,4 X X

17. 3. 1992 1,3 X X X %

21. 3. 1992 3,1 X X X %

22. 3. 1992 4,0 X X

23. 3. 1992 1,3 X X

25. 3. 1992 1,8 X X

26. 3. 1992 4,0 X X X X

27. 3. 1992 2,7 X X X %

3. 9. 1992 2,6 X

4. 9. 1992 0,7 %

1. 12. 1992 0,4 X

2. 12. 1992 1,1 X %

3. 12. 1992 1,9 X %

4. 12. 1992 2,2 % X

5.12. 1992 1,5 X %

6. 12. 1992 4,4 b X v
10. 12. 1992 2,6 % X % % X
11. 12. 1992 0,4 X % X % X
12. 12. 1992 3,3 X % X % X
14. 12. 1992 4,4 x x X x %
15. 12. 1992 2,6 X % X % X
16. 12. 1992 0,4 X X X X
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Anhang B

Fehlerberechnung im
Klett-Verfahren

Das Klett-Verfahren liefert als Lsung der Lidar-Gleichung fiir den Partikelriick-
streukoeffizienten (Gl. 8.9)

82 = - (),
wobei
Z(z) = exp ( In (22 P(%)) — In (% P(zn))
_QAZJVIL_V;[(LRW LA (2 )ﬂ“y(zJ)JraAbS(z;)])
N(z) = C+2AZ;LA” %) 2(z) |

Fiir die Berechnung des Fehlers von 84°(z;) ist die Kenntnis der folgenden vier
Terme erforderlich,

o 9BAT/OP,

o 05 jagR,
apA 19t und
8[5’Ae‘/8LA~"r.

Im folgenden verwende ich die Abkiirzungen

o - 1 @ 721
L 0 : j<e

o 1 7=1
b = { 0 : j#1
P,' = P(Zi)
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B = R (z)
s = Cans(2)
L{Aer — LAer(Zi)
Ni = N(z)
Zi = Z(Zt)

Unter der Annahme, da8 die Integrationskonstante C als konstant angesehen werden
kann, sind die Differentialquotienten gegeben durch die Ausdriicke

8 iAer M2161 P'-QAZZ{Z‘LAerEi‘/P' . .
(’I?BPJ- = i/ Py A 1y WPt falls . i< N, < N
per N Zi | P+ 202 2 S5 (LR 2) | Py
957 /5 = (L ) [ B falls i< N, j=N
BPJ- _/\/1,2
Aer
3(’,?@}% = 0 ; sonst
9BAT _ —2AI N Zi (LR ~ LA%)€ +4(A2)* Zi (LP — LA) S LE 2
8[@?&)' Mz
645
oA 2NN Zi B ey~ 202 2 (265 + 202 B i L Z,)
aLk= = N7
7 t
opfer —2AzN; Ziei; +4(A2)? 2, T, LA 2,
dodel. = g
S 3 T
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Anhang C

Herleitung der
Depolarisationsgleichungen

Dieser Abschnitt enthilt eine Herleitung der Gl. 8.5 und 8.6. Im folgenden werde
ich mehrmals von der Identitat

(C.1)

Gebrauch machen.

Sei P* = (P, P,0,0) der Stokes-Vektor einer vollstindig linear polarisierten Licht-
welle. Diese Welle moge durch Streuung oder diffuse Reflexion teilweise depolarisiert
werden. Dieser Vorgang wird durch eine Miiller-Matrix der Form

Ay 0 0 0
I B

A=1 0 0 A 0 (C2)
0 0 0 A

beschrieben [Clarke und Grainger, 1971]. Ein optisches Element, das eine Miiller-
Matrix nach Gl. C.2 besitzt, bezeichne ich im folgenden als Depolarisator. Die
durch A verursachte Depolarisation der Lichtwelle ist

5 A P— AP
T AuP+ AuP
R Azz/An
1+ Agz/An
Eine Umformung liefert
Azz 1 -6
£z . C3
An 1+46° (©3)
Analog gilt fiir den Depolarisator B
. Bzg A 5"
2o Y C.4
B 146 (C4)
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Ich betrachte im folgenden einen Lichtstrahl, der nacheinander mit zwei Depolari-
satoren wechselwirkt. Die resultierende Depolarisation ist
1—(BnA B A
5 = (Boy Azq) / (Bu An) . (C.5)
14 (Baz A22) / (B11 A1) .
Einsetzen von Gl. C.3 und C.4 in Gl. C.5 ergibt
1—6 1-8"1-¢6
146 1462146
Auflssen dieser Gleichung nach 6 liefert das gewfinschte Ergebnis
(1=6%)(1+6%— (14641 -6

6b
(1—69)(1+69) + (1 +6%)(1 — &)
s
1—é8e6

Fiir die Herleitung von Gl. 8.6 setze ich voraus, daf sich das von Partikeln und Mo-
lekiilen der Atmosphére gestreute Licht sich inkohérent tiberlagert. Diese Annahme
ist gerechtfertigt, da in der Atmosphire keine rdumliche Korrelation zwischen Par-
tikeln und Molekiilen existiert. Die Streumatrix erhilt man daher als Summe der
Rayleigh- und Partikelstreumatrix,

F = FRay o pher (C.6)
Das Riickstreuverhéltnis R ist das Verhéltnis zwischen der zuriickgestreuten Ge-
samtintensitit und dem Rayleigh-Anteil an der Gesamtintensitét,
R FIP}ay + Fﬁer
Y

Die Volumendepolarisation ¢ fiir einen vollstindig linear polarisierten Emissions-
strahl P = (P, P,0,0) ist mit Gl. C.6 gegeben durch

P 4 R - PR - B

P+ FAT 4+ FY + P
Mit Gl. C.7 und der Definition fiir 6% und 64
FlFiay _ Fz%ay
FIF{ay 4 Fz%ay
Joher _ [rher

§hay
6Aer

erhilt man die Beziehung

1-6§ Py +Fp

1+6  FRY 4+ Fh
1 (16" 1 — gher
= —|——=+EB-1)—F=] -
R \1+ 6% 1 4 fher
Aufldsen nach 64" ergibt das gewiinschte Resultat

(1+6%) 6 R—(1438) 8"

5Aer —
(1+ 6%v) R— (1 48)
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